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El Sistema de Falla Magallanes Fagnano (SFMF) es un sistema transcurrente 
sinestral que se extiende con rumbo prácticamente E-O en el territorio argentino de la Isla 
Grande de Tierra del Fuego. El segmento analizado en el presente estudio comprende 
desde la cabecera oriental del lago Fagnano hasta la costa Atlántica. Se identificaron varias 
secciones rectilíneas subparalelas y con un arreglo en echelon hasta el sector del lago 
Udaeta, y hacia el E, se apreciaron dos secciones rectilíneas, una hacia el norte y otra al 
sur, ésta última generalmente considerada como la continuación principal del sistema de 
falla, por ser el de mayor extensión. Las observaciones geomorfológicas realizadas en la 
porción centro-occidental del área de estudio, permitieron el reconocimiento de morenas 
laterales separadas por depresiones alargadas que funcionaron como canales de salida de 
agua de fusión glacial en el sector ubicado entre el río Turbio y el río San Pablo. Las 
morenas ubicadas al sur del SFMF alcanzan los 240 m s.n.m. y están separadas por valles 
en los que se reconocieron niveles de terrazas glacifluviales. Hacia el E, teniendo como eje 
principal el SFMF, se identificaron turberas de Sphagnum sp., desarrolladas sobre antiguos 
canales de fusión glacial. También se reconocieron morenas que alcanzan los 250 m s.n.m, 
y son definidas en este trabajo como morenas de fondo, principalmente por su composición 
sedimentaria. Estas morenas se encuentran adosadas a las paredes laterales de colinas con 
núcleos rocosos que han sido observadas a lo largo de todo el SFMF y que pierden altura 
hacia el E. El drenaje posee un fuerte control estructural en algunos sectores, presentando 
un diseño paralelo al rumbo del SFMF. A lo largo de la traza del SFMF se observaron, 
describieron y mapearon numerosas evidencias morfotectónicas que indican un 
desplazamiento principal horizontal sinestral, tales como escarpas de falla que alternan su 
cara libre al norte y al sur (fault scarps), valles y drenajes lineales (linear valleys and 
rivers), evidencias de control en el drenaje, tales como drenajes desplazados (offset 
drainages), abras de viento (wind gaps) e inversión del drenaje (drainage inversion), 
lagunas de falla (sag ponds) y cuencas de tracción (pull-apart basins), lomos de falla de 
obturación y de presión (shutter ridges and pressure ridges), entre otros. Se realizaron 
estudios batimétricos en el cuerpo de agua Udaeta y cálculos de parámetros morfométricos 
que permitieron cambiar su tipología como cuerpo de agua de laguna, tal como se la 
menciona en la cartografía y toponimia oficial, a lago. Los rasgos neotectónicos 
cartografiados muestran una cinemática sinestral principal, transtensiva en algunos sectores 
del trazado y en otros transpresiva. El SFMF muestra desde la cabecera oriental del lago 
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Fagnano al E, una traza bien definida, con una escarpa continua y bien preservada, 
principalmente desde el río Turbio, en la laguna de Los Castores, en el río Ginebra, 
Estancia la Correntina y hasta el lago Udaeta. Desde este último y hacia la costa atlántica, 
la traza está compuesta por varias secciones, constituyendo un sistema ramificado. Por otro 
lado, hacia el E se observa una disminución de las evidencias morfotectónicas. La 
aplicación de métodos geofísicos ajustados con información geológica de superficie, 
permitió conocer la geometría del subsuelo en el sector del lago Udaeta. Los datos 
magnéticos sumados al perfil gravimétrico y a los sondeos eléctricos verticales ajustados 
con el dato topográfico medido con GPS diferencial, muestran la existencia de dos fallas 
sinestrales con componente normal controlando la costa Norte y Sur del lago, con una zona 
central deprimida con una profundidad de alrededor de 30 m.  
Los antecedentes sísmicos históricos e instrumentales registrados en la región indican la 
ocurrencia de un significativo número de terremotos de baja a mediana magnitud que 
afectaron la totalidad de la Isla de Tierra del Fuego. El 2 de febrero del año 1879, ocurrió 
un sismo de magnitud 7,0-7,5, con similares características que el del 17 de diciembre de 
1949, de magnitud 7,8. Los cálculos realizados en este estudio indican un sismo potencial 
máximo probable entre Ms= 7,4 y Mw= 7,1, determinado a partir de fórmulas empíricas 
para el segmento del SFMF entre la cabecera oriental del lago Fagnano y la costa 
Atlántica. El desplazamiento máximo que podría generar un sismo de magnitud Mw=7, 1, 
es de 3,1 m, con un desplazamiento promedio de 1,4 m. El periodo de recurrencia 
determinado a partir de estos valores es de 7.000 años, para un evento de Ms=7,4. La tasa 
de desplazamiento de este segmento del SFMF es de 0,3 mm/año para los últimos 13.000 
años y se define como una falla de actividad moderada con moderadas a bien desarrolladas 
evidencias morfotectónicas. 
La descripción sedimentaria de varias secciones estratigráficas ubicadas en distintos sitios 
a lo largo del rumbo principal del SFMF, permitió no solo describir las estructuras de 
deformación sedimentaria (EDS), sino caracterizar el tipo de depósito en el que tuvieron 
lugar. Los criterios propuestos para el reconocimiento de la génesis de las estructuras de 
deformación identificadas en distintos afloramientos a lo largo del SFMF se basan 
fundamentalmente en el estudio del ambiente sedimentario en el cual se originó el depósito 
y las características particulares de las estructuras de deformación. Además, se consideró el 
espesor de la secuencia sedimentaria, su relación con la tectónica local y regional, así como 
los eventos post-depositacionales que la afectaron, como es el caso de las glaciaciones y 
V 
 
los eventos sísmicos ocurridos en la zona de estudio desde el Pleistoceno medio a la 
actualidad.  
Si bien el estudio de las sismitas para deducir la existencia de eventos sísmicos en el 
pasado es un campo controvertido, se propone, en forma preliminar y de acuerdo con los 
criterios para identificar las estructuras de licuación inducidas por terremotos, un origen 
sísmico para las estructuras reconocidas en las secciones sedimentológicas LU, T, AF y 
acantilados del lago Fagnano. Éstos incluyen características sedimentarias indicativas de 
una fuerza hidráulica fuerte y repentina de corta duración y dirigida hacia arriba, caracteres 
sedimentarios consistentes con casos históricos de licuación de origen sísmico (por ej., los 
eventos sísmicos de 1949 en la región) y ocurrencia de deformaciones similares en 
múltiples lugares (tal como las estructuras de deformación identificadas 30 km al E del 
lago Fagnano, en el lago Udaeta). Por el contrario, se propone un origen glacigénico para 
las estructuras observadas en ChC1-3, F1-4, Acantilados al E de Prefectura, DV y U. 
Se identificaron diques clásticos, los cuales han sido diferenciados en masivo (Dcm) y con 
laminación interna (Dcl). Se propone una génesis sísmica para aquellos diques clásticos 
masivos y una génesis glaciotectónica para los que poseen laminación interna. 
Para algunas de las EDS descriptas en el área de estudio es posible interpretar edades 
previas al Último Máximo Glacial (UMG), tal es el caso de las F1-F4, ChC1-3 debido a 
que los niveles reconocidos en este sector han sido propuestos por otros autores como un 
ambiente subglacial.  
Para las estructuras reconocidas en la sección LU, las edades obtenidas en este trabajo 
muestran que los depósitos lacustres de la actual costa sur del lago Udaeta se depositaron 
al final del UMG en la región. Representan la posición de un lago glacial desarrollado en el 
complejo de morenas depositado por una red de glaciares alpinos que fluyeron a lo largo 
del valle superior e intermedio del río Irigoyen. Las estructuras se habrían desarrollado en 
depósitos de edad post-glacial y por lo tanto, los eventos sísmicos que los afectaron 





The Magallanes Fagnano Fault System (MFFS) is a sinestral fault system that extends with 
strike E-O in the Argentine territory of the Isla Grande de Tierra del Fuego. The section 
analyzed in this study included from to eastern head of the lake Fagnano to the Atlantic 
coast. Several rectilinear subparallel sections were identified with an echelon arrangement 
up to the Udaeta lake sector, and towards E, two rectilinear sections were seen, one to the 
north and one to the south, the latter generally considered being the main continuation of 
the failure, being the one of greater extension. The geomorphological observations made in 
the central-western portion of the study area allowed the recognition of lateral moraines 
separated by elongated depressions that functioned as channels of exit of glacial melting 
water in the sector located between the Turbio river and the San Pablo river. The moraines 
located south of the MFFS reach 240 m s.n.m. and are separated by valleys in which 
glacifluvial terraces are recognized. Towards the E, with MFFS as its main axis, peat bogs 
of Sphagnum sp., developed on ancient glacial melting channels. These moraines are 
attached to the side walls of hills with rocky nuclei that have been observed throughout the 
MFFS and that lose height towards the E. Drainage has a strong structural control in some 
sectors, presenting a parallel design to the strike of MFFS. Along the MFFS, several 
morphotectonic evidences indicating a sinestral major displacement were observed, 
described and mapped. They are fault scarps, linear valleys and rivers, evidences of 
drainage control, such as offset drainages, wind gaps and drainage inversion, sag ponds 
and pull-apart basins, shutter ridges and pressure ridges, among others. Bathymetric studies 
were carried out in the Udaeta water body and calculations of morphometric parameters 
that allowed to change its typology as a body of lagoon water, as mentioned in cartography 
and official toponymy, to lake. The mapped neotectonic features show a main sinestral 
kinematics, transtensive in some sectors and in other transpressive. The MFFS shows from 
the eastern head of lake Fagnano to the E, a well defined trace, with a continuous and well 
preserved escarpment, mainly from the Turbio river, the Laguna de Los Castores, in the 
Ginebra river, Estancia la Correntina and until the Udaeta lake. From the latter and towards 
the Atlantic coast, the trace is composed of several sections, constituting a branched 
system. On the other hand, towards the E a decrease of morphotectonic evidences is 
observed. The application of geophysical methods adjusted with geological information of 
surface allowed to know the geometry of the subsoil in the Udaeta lake area. The magnetic 
data, added to the gravimetric profile and to the vertical electrical probes adjusted with the 
topographic data, proved the existence of two sinistral faults with normal component 
controlling the North and South coast of the lake, with a depressed central zone with a 
depth of around 30 m. The historical and instrumental seismic records recorded in the 
region indicate the occurrence of a significant number of low to medium magnitude 
earthquakes that affected the entire Isla Grande de Tierra del Fuego. On February 2, 1879, 
an earthquake of magnitude 7.0-7.5 occurred, with similar characteristics as that of 
December 17, 1949, of magnitude 7.8. The calculations performed in this study indicate a 
probable maximum potential earthquake between Ms = 7.4 and Mw = 7.1, determined 
from empirical formulas for the MFFS segment between the eastern headland of Fagnano 
lake and the Atlantic coast. The maximum displacement that could produce an earthquake 
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of magnitude Mw = 7, 1, is 3.1 m, with an average displacement of 1.4 m. The recurrence 
period determined from these values is 7,000 years, for an event of Ms = 7.4. The 
displacement rate of this SFMF segment is 0.3 mm / yr for the last 13,000 years and is 
defined as a failure with a moderate activity rate with moderate morphotectonic evidence. 
The sedimentary description of several stratigraphic sections located at different sites along 
the main course of the MFFS allowed not only to describe the structures of sedimentary 
deformation (SSD), but also to characterize the type of reservoir in which they took place. 
The proposed criteria for the recognition of the genesis of the deformation structures 
identified in different outcrops along the MFFS are based mainly on the detailed study of 
the sedimentary environment in which the deposit originated and the particular 
characteristics of the deformation structures. In addition, the thickness of the sedimentary 
sequence, its relationship with local and regional tectonics, and the post-deposition events 
were considered, such as glaciations and seismic events in the study area. Although the 
study of seismites to infer the existence of seismic events in the past is still a controversial 
field, it is proposed, a seismic origin for structures recognized in the sedimentological 
sections LU, T, AF and cliffs of Fagnano lake. These include sedimentary characteristics 
indicative of a strong and sudden hydraulic force of short duration and directed upwards, 
sedimentary characteristics consistent with historical cases of liquefaction of seismic origin 
(eg seismic events of 1949 in the region) and occurrence of similar deformations in 
multiple places (such as the deformation structures identified 30 km E of Fagnano lake, in 
Udaeta lake). On the contrary, a glacigenic origin is proposed for the structures observed in 
ChC1-3, F1-4, Cliffs to E of Prefecture, DV and U. Clastic dikes were identified, they have 
been differentiated in mass (Dcm) and inner lamination (Dcl). A seismic genesis is 
proposed for those massive clastic dikes and a glaciotectonic genesis for those with 
internal lamination. For some of the ESDs described in the study area, it is possible to 
interpret ages prior to the Last Glacial Maximum (LGM), such as F1-F4, ChC1-3 because 
the levels recognized in this sector have been proposed by other authors as a subglacial 
environment. For the structures recognized in the LU section, the ages obtained in this 
work show that the lacustrine deposits of the present southern coast of Udaeta lake were 
deposited at the end of the LGM in the region. They represent the position of a glacial lake 
developed in the moraine complex deposited by a network of alpine glaciers that flowed 
along the upper and intermediate valley of the Irigoyen river. The structures would have 
developed in deposits of post-glacial age and therefore, the seismic events that affected 
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CAPÍTULO 1. Introducción 
1.1 Objetivos 
1.1.1 Objetivo General  
La presente tesis tiene como objetivo general iniciar el desarrollo de una línea de 
investigación en la influencia de la neotectónica sobre las estructuras geológicas presentes 
en una región de límite entre dos placas y que fue afectada por englazamiento de tipo 
alpino y continental durante el Cuaternario. Se busca analizar la influencia de estructuras 
sin-y post-depositacionales, en la génesis y/o modificación de geoformas glaciarias, su 
evolución tectónico-geomorfológica y la relación existente entre los procesos tectónicos, 
erosivos y sedimentarios en un campo de esfuerzos asociados.  
Asimismo, se pretende identificar, explicar y catalogar las estructuras sedimentarias 
vinculadas a fenómenos sismo-tectónicos, con evidencia de licuación y aquellas estructuras 
de intrusión-protrusión, en particular diques clásticos, asociados a las unidades 
glacigénicas del Cuaternario, y su diferenciación en estructuras sedimentarias 
correspondientes a procesos de deformación sin-sedimentaria y post-sedimentaria 
asociados a glaciotectónica.  
 
1.1.2 Objetivos específicos 
Son objetivos específicos de este trabajo: 
1. Efectuar un estudio morfotectónico de detalle del Sistema de Falla Magallanes- 
Fagnano. Utilizando métodos múltiples de análisis tal como evaluación 
geomorfológica y geofísica (gravimetría, magnetometría, batimetría, etc.) que 
permitan obtener un conocimiento más completo de las características principales 
del sistema de fallamiento. 
2.  Efectuar estudios sedimentológicos en los afloramientos geológicos que permitan 
identificar y analizar las estructuras de deformación con posible génesis sísmica y 
diferenciarlas de aquellas de origen glaciotectónico. 
3. Establecer una cronología relativa de los eventos sísmicos que generaron las 
estructuras de deformación. 
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4. Sobre la base de la información existente, evaluar al Sistema de Falla Magallanes- 
Fagnano como potencial fuente sismogénica para la Isla Grande de Tierra del 
Fuego. 
 
1.2 Hipótesis de trabajo 
Se plantearon hipótesis asociadas a la interacción de procesos neotectónicos y 
glaciotectónicos durante el Cuaternario en el área de estudio. 
Hipótesis 1: El Sistema de Falla Magallanes-Fagnano posee actividad tectónica 
cuaternaria con notable evidencia morfotectónica a lo largo de toda su traza.  
Hipótesis 2: En los sedimentos glacigénicos cuaternarios de la región es posible 
diferenciar estructuras sedimentarias de deformación de origen neotectónico de las de 
origen glaciotectónico. 
Hipótesis 3: Durante el Cuaternario se habrían producido numerosos eventos símicos 
con efectos secundarios generando estructuras de deformación sedimentaria, tales como 
licuación.  
Hipótesis 4. El Sistema de Falla Magallanes-Fagnano es una fuente sismogénica 
potencial generadora de sismos de magnitud moderada a fuerte en la Isla Grande de Tierra 
del Fuego. 
 
1.3 Ubicación del área de estudio y vías de acceso  
El área analizada corresponde a un ámbito de transición entre la Cordillera Central de 
los Andes Fueguinos y sus estribaciones en el dominio de la Faja Corrida y Plegada 
Fueguina (Borrello, 1972; Olivero and Malumián, 2008; Torres Carbonell et al., 2017).  
Se estudiaron las geoformas y depósitos sedimentarios afectados por las estructuras 
tectónicas asociadas al Sistema de Falla Magallanes-Fagnano (SFMF), ubicados en las 
costas SE y S del lago Fagnano y en sectores de los valles de los ríos Turbio, San Pablo y 
lagunas dispuestas a lo largo de ella. Estrictamente, los estudios se han desarrollado en el 
sector enmarcado por los paralelos 54°25’S y 54°43’S y los meridianos 68°34’O y 
65°47’O, en el sector central de la provincia argentina de Tierra del Fuego, Antártida e 





Figura 1.1: Imagen satelital Digital Globe con ubicación del área de estudio. Los recuadros 
amarillos hacen referencia a las figuras 1.2 (recuadro A) y figura 1.3 (recuadro B). 
 
A los fines de la presente investigación, el área de estudio se dividió en dos sectores, 
cada uno de ellos con distintas localidades de interés, en las que se realizaron estudios de 
mayor detalle. En sector “A” (fig.1.2) abarca la costa sur del lago Fagnano (“lago Khami” 
en lengua Selk´nam) desde la desembocadura del río Turbio en el lago Fagnano hasta las 
lagunas Palacios y Bombilla, mientras que el denominado sector “B” (fig.1.3) abarca 
localidades a lo largo de la traza de la falla entre la cabecera oriental del lago Fagnano y el 
río Irigoyen, sobre la Ruta Provincial N° 23, en la ladera N del cerro Jeujepen y en la 
ladera NO del cerro Knokeke.   
Hacia el S del lago Fagnano, el relieve montañoso conforma la sierra de Alvear 
(1000 a 1500 m s.n.m.) y, hacia el N del cuerpo de agua, la costa está conformada por 
laderas bajas de las sierras de Beauvoir o Inju-Gooiyin (900 m s.n.m) y sierra las Pinturas o 
de Aklekoyen (500 y 600 m s.n.m). En algunos sectores se observan acantilados con 
afloramientos rocosos y en otros, till indiferenciado que conforma morenas (Coronato et 
al., 2009, fig.1.2). El estudio se focalizó en los acantilados de la margen S del lago 
Fagnano, por ser éstos los de mejor acceso a pie y presentar una buena exposición de los 





Figura 1.2: Imagen satelital Digital Globe del área del lago Fagnano. Los puntos rojos indican las 
localidades estudiadas en la costa S.  
 
El sector B corresponde, de S a N, a una zona de transición entre las sierras de Lucio 
López (998 m s.n.m. en el cerro Knokeke, 704 m s.n.m en el Cerro Jeujepen o Heuhupen, 
500 m s.n.m. en las Sierras de Irigoyen) y un sistema de colinas rocosas de baja altura (300 
m s.n.m.) separadas por amplios valles, que integran la Faja Corrida y Plegada Fueguina 
(fig. 1.3).  
 
 
Figura 1.3: Imagen satelital Digital Globe del sector ubicado al E del lago Fagnano. Los puntos 
rojos indican la ubicación de las localidades estudiadas en el sector B. 
 
Se accede a la zona de estudio por medio de la Ruta Nacional N° 3, la cual atraviesa 
la provincia en sentido meridional y recorre parte de la costa S del lago Fagnano. A los 
acantilados más occidentales se accedió tomando un desvío de tierra (cercano al puente 
sobre el río Milna) que parte de la Ruta Provincial N° 3, hasta las lagunas Bombilla y 
Palacio (fig. 1.2). Los acantilados también fueron recorridos a pie (fig. 1.2). Desde la Ruta 
Nacional N° 3 también se accede a la Ruta Provincial N° 23, por la cual se alcanza la parte 
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E (sector B) del área de estudio y a distintos caminos forestales, en la mayoría de los casos 
muy poco transitados (fig. 1.3).  
 
1.4 Clima 
El clima en la Isla Grande de Tierra del Fuego está determinado por su posición 
latitudinal y la insularidad. El clima es húmedo oceánico frío en el centro y S de Tierra del 
Fuego y subhúmedo oceánico frío hacia el N. En el centro de Tierra del Fuego, la 
temperatura media varía entre 10 °C en verano (enero) y 0 °C en invierno (julio) 
(Tuhkanen, 1992). La temperatura media en los meses cálidos del año muestra un 
gradiente claro desde el O al E a lo largo del gradiente oceánico y también desde el norte al 
sur. La ausencia de calor en verano, o la falta real de las condiciones de calor de verano, es 
uno de los rasgos más notables del régimen de temperaturas en esta región. En el interior 
de la Isla Grande, probablemente no muy lejos de la costa, la temperatura media en pleno 
invierno puede ser inferior al congelamiento, incluso en las tierras bajas. Tuhkanen (1992) 
sostiene en sus observaciones que en la región del E en la cabecera del lago Fagnano, la 
temperatura en verano es probablemente más alta que en la costa.  
Los Andes Fueguinos son el único sistema montañoso a lo largo de la Cordillera de 
los Andes que se extiende en sentido O-E, formando una barrera topográfica para la 
circulación de los vientos del SO-O, causando una progresiva sombra de lluvia hacia el E 
de los Andes (Musotto et al., 2017). Los principales rangos de precipitación anual en la 
zona centro de Tierra del Fuego varían desde 400 a 500 mm y las nevadas generalmente 
ocurren entre mayo y octubre. 
El clima en la isla está influenciado por los fuertes vientos del O que están presentes 
durante todo el año. La posición latitudinal y los fuertes vientos del SO-O están 
determinados por la localización de los centros de altas presiones en el océano Pacífico sur 
y aquellos de bajas presiones circum-antárticas (Tuhkanen, 1992). Los vientos del O y del 
S son los que aportan las precipitaciones que se distribuyen según gradientes decrecientes 
en sentido S-N y O-E (Cabrera, 1971; Santiago, 2013). 
El clima es el principal regulador del sistema ecológico de la Tierra y determina el 
patrón general de la distribución de las plantas y los ecosistemas. El viento es en general 
más persistente y fuerte en primavera y verano (desde septiembre-octubre a febrero-marzo) 
que en invierno, siendo más fuerte en el interior que en la costa. Por otro lado, el viento en 
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la costa del océano Atlántico es más persistente, ya que los vientos locales se vuelven 
funcionales cuando la deriva del O es menos intensa y persistente (Tuhkanen, 1992).  
 
1.5 Vegetación y suelos  
La vegetación actual muestra el fuerte gradiente climático y topográfico trasandino 
(Moore, 1983; Tuhkanen, 1992) (fig. 1.4). En el N de Tierra del Fuego la vegetación está 
caracterizada por la estepa Fueguina-Patagónica, seguida hacia el S sucesivamente por el 
Bosque Caducifolio Subantártico y el Bosque Perenne Subantártico. La estepa de pradera, 
dominada por vegetación arbustiva y achaparrada se desarrolla donde las precipitaciones 
medias anuales son < 400 mm. Allí, los montes de pastizales de Festuca gracillima cubren 
el área, graduando desde especies achaparradas hasta arbustivas como Chillotrichum 
diffusum (“mata negra”) o arbustos enanos de Empetrum rubrum ( Moore, 1983; Collantes 
et al., 1999). El contacto de la estepa con el bosque caducifolio ocurre en el Ecotono, 
donde el valor de precipitación anual varía entre 350 y 500 mm/año (Tuhkanen, 1992). El 
Bosque Caducifolio Subantártico (Pisano, 1977; Moore, 1983) está representado por dos 
especies: Nothofagus pumilio y Nothofagus antártica, las que se distribuyen hasta una 
altura media de 500-600 m s.n.m. y comienzan a ser dominantes cuando las precipitaciones 
exceden los 450 mm/año, en el S y O de Tierra del Fuego. En las costas del S y SE, las 
precipitaciones aumentan por encima de 700 mm/año y se desarrolla el bosque Perenne 
Subantártico, el que es dominado por Nothofagus betuloides, acompañado por Drimys 
wintwri, Maytenus magellanica y abundantes helechos y musgos (Moore, 1983; Musotto et 
al., 2017). En algunos sectores el bosque de Nothofagus betuloides se entremezcla con 





Figura 1.4: Mapa de vegetación de la Isla de Tierra del Fuego, con isohietas principales de 
precipitación anual (Tuhkanen, 1992). Tomado de Musotto et al. (2017). 
 
Los turbales son muy abundantes en la zona de estudio. Se trata de comunidades de 
especies vegetales de especial adaptación a ambientes húmedos en las que predomina la 
producción de materia orgánica sobre la descomposición (humificación), lo que genera el 
crecimiento vertical y horizontal del turbal. El crecimiento vertical va acompañado con la 
muerte y gradual humificación de los estratos inferiores. La turba tiene gran capacidad para 
retener la humedad procedente de las precipitaciones locales, liberándola en muy escasa 
medida, por cuanto la conductividad hidráulica es muy baja, disminuyendo con el grado de 
humificación, el cual a su vez aumenta con la profundidad. Los turbales de musgo del 
centro-sur de Tierra del Fuego se desarrollan desde hace aproximadamente 14.000 años en 
forma continua y en diversas condiciones geomorfológicas y climáticas; sus espesores 
varían entre 1 y 10 metros (Roig, 2004; Coronato et al., 2006).  
Los trabajos más exhaustivos sobre las turberas de Tierra del Fuego, fueron 
realizados por Auer (1928, 1929, 1946, 1953) y resumidos en su obra de 1965. La 
descripción de los perfiles de las turberas, distribuidas en distintas partes de la isla, 
sentaron las bases de la descripción de los materiales constituyentes y de sus particulares 
niveles de tefras o cenizas volcánicas. Estas capas de ceniza son motivo de atención 
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especial, a fin de ser usados como elemento de correlación estratigrafía y crono-
estratigrafía en toda Patagonia e incluso en sus equivalentes escandinavos (Roig, 2004). 
En el área de interés, predominan los musgos del tipo Sphagnum sp., en diversas 
variedades. La capacidad que presentan estas plantas para la absorción de agua se debe a la 
conformación cortical de las células de sus tallos y a las células acuíferas de sus hojas 
(Bonarelli, 1917). Hacia el E de la cabecera del lago Fagnano, la cobertura vegetal es 
abundante, se compone fundamentalmente por bosque de Nothofagus pumilio (conocida 
comúnmente como “lenga”, roble de Tierra del Fuego, haya austral o roble blanco) 
rodeadas por turberas de color rojizo de Sphagnum magellanicum (fig. 1.5). Guiñazu 
(1934) definió a las turberas de esta zona como en estado maduro, de superficie lisa con 
circulación de aguas negruzcas y rojizas. Poseen una gran cantidad de líquenes y raras 
gramíneas con pequeños arbustos enanos de Nothofagus, que se desarrollan en sus 
márgenes (Roig, 2004). 
 
Figura 1.5: a) Turberas rojas de Sphagnum magellanicum, b) Bosque de Nothofagus pumilio y 
turberas. 
 
1.6 Hidrografía  
Los estudios realizados para la clasificación y caracterización de las cuencas 
hidrográficas de la provincia, de acuerdo a Iturraspe and Urciuolo (2000), definen para el 
área de estudio dos grupos de cuencas. El sector A abarca parte del grupo de Cuencas de la 
zona Sur o de Cordillera, y el sector B de las Cuencas de la zona Central o de Transición.   
El sector A de las Cuencas de la zona Sur o de Cordillera abarca una parte de la 
cuenca del lago Fagnano, que vierte sus aguas al Estrecho de Magallanes. La orografía en 
este sector responde a lineamientos estructurales y sus rasgos asociados que condicionan la 
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actividad erosiva glaciaria. La orientación de estas estructuras es en general NE. Estas 
estructuras tectónicas controlan la red de drenaje, que en algunos sectores es de tipo 
rectangular y en otros paralelos. Los arroyos en general son de corto recorrido, de 
pendientes fuertes y de caudal moderado (fig. 1.6). El lago Fagnano (26 m s.n.m.) es la 
principal cuenca lacustre de la Isla Grande de Tierra del Fuego. Las cotas en este sector de 
cordillera, posibilitan la permanencia de pequeños glaciares de circo o glaciares colgantes 
(Iturraspe y Urciuolo, 2000). 
 
 
Figura 1.6: Modelo de elevación digital (DEM) generado a partir de imágenes ALOS PALSAR 
(https://www.asf.alaska.edu/sar-data/palsar/download-data/) en el que se indican los arroyos de 
corto recorrido con vertiente hacia el lago Fagnano, en el sector A de estudio. 
 
Los cursos que desembocan en la costa S-SE del lago Fagnano poseen distintos 
grados de incisión, siendo los más profundos los valles de los arroyos Pañuelo, del Indio y 
otros sin nombre que poseen un caudal bajo pero lechos profundos. Los valles fluviales 
más amplios pero de poco caudal, fueron desarrollados por los arroyos Kosovo, Guanaco, 




Figura 1.7: Modelo de elevación digital (DEM) generado a partir de imágenes ALOS PALSAR 
(https://www.asf.alaska.edu/sar-data/palsar/download-data/) en el que se indican los cursos de agua 
que desembocan por el S en el lago Fagnano, interceptados por la RN N° 3. 
 
El sector B es el que ocupa parte de las Cuencas de la zona Central o de Transición. 
Éstas se caracterizan por tener drenaje de vertiente atlántica, con un gradiente principal S-
N desde la región de cordillera hasta la estepa. El terreno es predominantemente ondulado 
y con terrazas glacifluviales, con cursos de baja pendiente y diseño meandroso muy 
marcado, con significativo desarrollo longitudinal. El bosque, que ocupa las zonas altas y 
pendientes bien drenadas cumple un rol importante en el control de los procesos erosivos 
de naturaleza pluvial (Iturraspe y Urciolo, 2000).  
Entre los ríos más importantes del sector, se destacan los ríos Turbio, San Pablo, 
Ginebra, Láinez e Irigoyen (fig. 1.8). Sus valles están afectados por estructuras del sistema 
de fallas, lo cual será descripto en el capítulo 4.  
 
Figura 1.8: Modelo de elevación digital (DEM) generado a partir de las imágenes ALOS PALSAR 
(https://www.asf.alaska.edu/sar-data/palsar/download-data/) en el que se indican los cursos que 
tienen drenaje de vertiente atlántica. 
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1.7 Unidades de paisaje  
En el área de interés se pueden identificar dos grandes unidades de paisaje; al O las 
serranías y cuencas lacustres (sector A) y hacia el E, desde la cabecera oriental del lago 
Fagnano, las colinas y valles (sector B) (Coronato, 2014). Entre las serranías y cuencas 
lacustres cabe mencionar las sierras de Alvear, Beauvoir, Las Pinturas, cerro Jeujepen y 
cerro Knokeke (fig. 1.9), que se extienden en general con rumbo O-E. El SFMF condiciona 
el rumbo de las serranías y sectores deprimidos, y la acción erosiva de los glaciares 
pleistocenos contribuyeron a la formación de depresiones cerradas como el lago Fagnano 
(fig. 1.9a y b). Muchas de estas depresiones están rodeadas por colinas morénicas 
abandonadas en los frentes de los antiguos glaciares que modelaron este paisaje, como es 
el caso de la morena frontal de Tolhuin, en la cabecera oriental del lago (Coronato, 2014).  
 
 
Figura 1.9: a) Vista al N del lago Fagnano y al fondo sierras de Las Pinturas; b) vista al S del lago 
Fagnano y sierras de Alvear al fondo. 
 
Una característica del paisaje en ambas unidades es la presencia de colinas-bosque, y 
las terrazas y fondos de valle con pastizales o turbales. Mientras que en las terrazas 
glacifluviales predominan las gravas y arenas, aptas para el desarrollo de pastizales, en las 
colinas predominan los sedimentos poco permeables derivados de las rocas sedimentarias y 
del till glacial (Coronato, 2014). Como consecuencia, en las terrazas y fondos de valles 
donde los suelos son mejor drenados tienen lugar los pastizales y en las colinas, el bosque 
de Nothofagus pumilio (fig. 1.10a y b). La presencia de turbales de musgo Sphagnum 
magellanicum y/o Carex sp. en los fondos de valle del sector B es consecuencia del avance 
de la vegetación formadora de turba en ambientes con precipitaciones anuales mayores a 
los 400 mm, en zonas con drenaje impedido o frecuentemente inundables. 
12 
 
Las colinas y valles amplios conforman una extensa unidad que, hacia el E, alcanza 
el litoral atlántico. Se destacan aquí los valles de los ríos San Pablo, Láinez e Irigoyen (fig. 
1.8). Estos valles se extienden en sentido general SO y cortan sistemas de colinas bajas 
(170 a 130 m s.n.m.) dispuestas en forma de abanico, cambiando su rumbo desde O-E a 
NO, y que progresivamente pierden altura al acercarse al litoral atlántico (Coronato, 2014). 
Corresponden a sistemas serranos de la Faja Corrida y Plegada Fueguina, conformados por 
rocas sedimentarias de origen marino, formadas en ambientes profundos (al S) a someros 
(al N) del mar durante el Mioceno-Plioceno. Este sistema serrano fue fuertemente 
disectado por glaciares provenientes del actual valle del lago Fagnano durante las sucesivas 
glaciaciones ocurridas durante el Pleistoceno medio en Tierra del Fuego (Caldenius, 1932; 
Coronato et al., 2004, 2009; Coronato y Rabassa, 2011). Las colinas de menor elevación, 
con depósitos de till adosados a las colinas rocosas o montadas sobre ellas, representan uno 
de los resultados morfológicos de la acción de estos procesos.  
 
 
Figura 1.10 a) Fotografía aérea hacia el N, en la que se aprecian las unidades de paisaje 
características del sector B; b) vista aérea hacia el N, se trata de un área excepcional en el que es 
notable la desaparición del bosque, posiblemente por volteo debido al viento. 
 
Hacia el E, en cambio, predominan las planicies de origen glacifluvial. Éstas se 
presentan por encima del nivel de los ríos actuales, a distintas alturas y en forma 
asimétrica. Tanto en las morenas como en estas planicies o terrazas altas hay material lítico 
alóctono, fragmentos de rocas metamórficas y vulcanitas transportadas por los glaciares 
y/o sus corrientes de fusión. Los ríos discurren en forma meandrosa hacia el N y NE, hacia 
las costas del océano Atlántico, erosionando los antiguos depósitos glacifluviales y 




1.8 Ocupación del espacio  
La única localidad poblacional de la región es el Municipio de Tolhuin, con 2626 
habitantes (censo 2010) y ubicada a 106 km al norte de la ciudad de Ushuaia, capital 
provincial de Tierra del Fuego, Antártida e Islas del Atlántico Sur. Tolhuin se encuentra en 
cercanías de la costa norte del lago Fagnano. 
Alrededor del año 1960, eran pocos los habitantes en esta localidad, y aquí vivían 
algunos aborígenes Selk`nam que se aferraron al extremo E del lago como el sitio más 
emblemático de su territorio ancestral. Por iniciativa del Gobernador Ernesto M. Campos, 
durante esa década se decidió la construcción de hoteles y hosterías en distintas partes del 
territorio de Tierra del Fuego. Esto condujo a que durante el año 1964 se inaugurara en 
cercanías de Tolhuin, la hostería Kaiken, que hasta el día de hoy lleva este nombre.  
Tolhuin fue creada mediante el Decreto de Ley Nº31 en el año 1972, cuando Tierra 
del Fuego aún era Territorio Nacional. Diez años después, contaba con 250 habitantes. Ese 
año fue puesto en funciones el primer delegado municipal y más tarde, se constituyeron las 
comisiones de fomento. En 1991 Tolhuin tenía 452 habitantes y se formó el primer 
Concejo Deliberante con cinco integrantes. En el año 1995 se creó la intendencia con el 
rango de Comuna, siendo su primer intendente el Sr. Raúl Gerardo Pérez. Finalmente, en el 
año 2012, Tolhuin cambió su jerarquía institucional de Comuna a Municipio 
(http://tolhuin.gob.ar/?q=municipio). 
Los aserraderos y la industria maderera en las proximidades de la cabecera del lago 
Fagnano se desarrollaron desde comienzos del año 1972 dando origen al primer 
aglomerado urbano. Actualmente la madera es uno de los recursos que se explotan en la 
región, con especial extracción de Nothofagus pumilio. 
Otra actividad importante para el municipio y toda la provincia, es la explotación de 





CAPÍTULO 2. Antecedentes 
2.1 Marco geológico de Tierra del Fuego 
2.1.1 Contexto estructural y evolución tectónica 
Los Andes Fueguinos conforman el extremo oriental del oróclino Patagónico, donde 
la Cordillera de los Andes cambia su orientación general N-S por E-O (Dalziel et al., 1973; 
Cunningham et al., 1991) y han sido caracterizados como una provincia geológica por 
Borrello (1972) (fig.2.1). Está compuesta por un zócalo leptometamórfico, que se expone 
en su sector occidental (Caminos, 1980), atribuido al Paleozoico, por correlación con el 
basamento de esa edad que caracteriza el segmento S de los Andes Patagónicos Australes. 
La historia evolutiva de los Andes Fueguinos se remonta a la era Mesozoica, 
momento en el que origina la deformación compresiva que comenzó a mediados del 
Cretácico, provocando el cierre de la cuenca marginal Rocas Verdes (CRV) (Halpern y 
Rex, 1972; Dalziel et al., 1974; Hervé et al., 1981; Suárez et al., 1985; Mpodozis y Ramos, 
1990; Wilson, 1991) (fig. 2.1a). El cierre de la cuenca ocurrió durante el Cretácico tardío 
en el sector SE de Tierra del Fuego (Olivero y Martinioni, 1996). Esta estructuración 
provocó la subsidencia mecánica por carga tectónica que dio lugar a las cuencas de 
antepaís de Magallanes o Austral y de Malvinas (fig. 2.1b; Biddle et al., 1986; Klepeis, 
1994; Galeazzi, 1996; Olivero and Martinioni, 1996) y al avance de la deformación que 
condicionó una migración sistemática de los depocentros durante el Paleógeno (Yrigoyen, 
1962; Caminos, 1980; Winslow, 1982; Ramos, 1996; Olivero y Malumian, 1999).  
La Cordillera Darwin (2000 m s.n.m., 55°S- 69°O), ubicada en el SO de la Isla 
Grande de Tierra del Fuego, sufrió el primer pulso de levantamiento a los 70-90 Ma (Kohn 
et al., 1995), sirviendo de área de aporte hacia las regiones centro y norte, como la sierra de 
Apen, ubicada al N del lago Fagnano (fig. 2.1a y 2.2). La edad del segundo pulso de fuerte 
levantamiento del basamento en Cordillera Darwin ocurrió entre los 65-40 Ma (Kohn et 
al., 1995), contemporáneo con el origen de la Faja Plegada y Corrida en sectores próximos 
al lago Deseado (fig. 2.2). La Faja Plegada y Corrida Fueguina (FPCF) en Tierra del Fuego 
se desarrolló en la parte más externa del orógeno, entre el frente orogénico emergente 
fosilizado y el Seno Almirantazgo-Lago Fagnano (fig. 2.1b) (Ghiglione et al., 2002). 
Durante el Neógeno se concentró la actividad compresiva en Tierra del Fuego 
(Ghiglione et al., 2002). De manera contemporánea con la compresión neógena se 
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desarrolló un sistema de rift en la zona axial de la Cuenca Austral, sub-perpendicular a los 
Andes, responsable de la apertura del estrecho de Magallanes (fig. 2,1b) (Diraison et al., 
1997 a y b, Diraison et al., 2000). 
La Isla Grande de Tierra del Fuego está dividida en sentido E-O por el borde 
transformante entre las placas Sudamericana (N) y de Scotia (S), formando el Sistema de 
Falla Magallanes-Fagnano (SFMF) (fig. 2.1a y b) (Winslow, 1982). El SFMF se reconoce 
desde el extremo O del Estrecho de Magallanes hasta el límite de la Plataforma Continental 
Argentina, al N de la Isla de los Estados y se continúa hacia el E a lo largo de la dorsal de 
Scotia Norte, terminando en el extremo N del archipiélago de las Islas Sandwich del Sur 
(fig. 2.1a) (Forshyth, 1975; Pelayo y Wiens, 1989; Klepeis, 1994).  
El SFMF constituye el segmento continental de un sistema transformante donde 
pueden ser definidos dos dominios estructurales: de piel delgada al N y de piel gruesa al S. 
Representa el principal segmento del sistema de fallas sobre el continente, con un azimut 
que varía entre N80° y N100° (Cunningham, 1993), con una extensión aproximada de 600 
km (Lodolo et al., 2003) y con dirección dominante a lo largo de la falla de tipo sinestral 
(fig. 2.1) (Winslow, 1982).  
Torres-Carbonell et al. (2008) estimaron en ~7 Ma la edad máxima de inicio de la 
transcurrencia del SFMF. Dicha edad (Mioceno tardío) coincide con el nacimiento del 
límite constructivo entre las placas Sandwich y Scotia, que a su vez ha sido postulado 
como responsable del comienzo de la actividad transformante entre las placas 
Sudamericana y Scotia. Investigaciones de Bonorino et al. (2012) consideran que las fallas 
que conforman el SFMF tienen edades probables entre 0,9 y 6,4 ka AP y una tasa de 
recurrencia de aproximadamente 1 ka para terremotos fuertes (>M7). Mediciones en las 
estaciones de GPS ubicadas a ambos lados de las principales fallas de las placas de 
América del Sur y Scotia, muestra una tasa de deslizamiento de alrededor de 5 mm / año 
(Del Cogliano et al., 2000). Por su parte Smalley et al. (2003) y DeMets et al. (2010) 
señalaron movimientos relativos en todo el SFMF a tasas de entre 6,6 y 9,6 mm / año. 
El Sistema de Falla Magallanes-Fagnano (SFMF) corta las estructuras compresivas 
previamente formadas y genera un desplazamiento en las mismas que, de ser medido, 
permite cuantificar el rechazo producido (fig. 2.2). Estudios recientes del contacto entre 
unidades estratigráficas del Cretácico superior y del Paleoceno al S del sistema de fallas, 
realizados por Torres-Carbonell et al. (2008) permitieron estimar un valor de 





Figura 2.1: a) Escenario tectónico de la Isla Grande de Tierra del Fuego, modificado de Klepeis 
(1994); b) Imágen satelital Digital Globe, mostrando las principales provincias tectónicas y sus 
límites (modificado de Klepeis, 1994; Diraison et al., 2000; Barker, 2001), incluyendo el Batolito 
Patagónico, Cordillera Darwin (CD), Cuenca Rocas Verdes (CRV) y Faja Plegada y Corrida 
Fueguina (FPCF). El Sistema de Falla Magallanes–Fagnano (SFMF) marca el límite entre la Placa 
Sudamericana y la de Scotia. El Frente Orogénico separa la Faja Plegada y Corrida de los Andes 






Figura 2.2: Mapa de las áreas de interés y de algunas localidades mencionadas en el texto. 
Modificado de Ghiglione et al. (2002). 
 
2.1.2 Estratigrafía regional 
Las rocas más antiguas del área de estudio corresponden a la Formación Lemaire 
(Borrello, 1969), equivalente a la “formación Tobífera” en Chile (Bruhn et al., 1978), del 
Jurásico medio-superior, integrada por una sucesión volcano sedimentaria dominantemente 
marina (González Guillot et al., 2016). Las rocas volcánicas son principalmente félsicas, 
aunque en algunos sectores se han descripto intercalaciones de basaltos y andesitas 
basálticas (Bruhn et al., 1978; Caminos, 1980; Hanson y Wilson, 1991). El origen del 
volcanismo félsico se atribuye a una etapa de fuerte distensión que favoreció la fusión de 
corteza continental (Bruhn et al., 1978; Pankhurst et al., 1998, 2000; Féraud et al., 1999). 
La continuación de los esfuerzos distensivos provocó el desarrollo de la cuenca marginal 
Rocas Verdes hacia el S y el O del extremo S de Sudamérica (Dalziel et al., 1974). El 
relleno clástico de la cuenca marginal está representado por depósitos turbidíticos, 
fangolíticos y tobáceos de la Formación Yahgán (Caminos, 1980), constituida por 
sedimentos derivados del arco magmático y del continente estable (Kranck, 1932; Suárez y 
Pettigrew, 1976) y de edad jurásica tardía-cretácica temprana (Suárez y Pettigrew, 1976; 
Olivero y Martinioni, 2001) (fig. 2.3). 
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Los restos de la cuenca marginal están representados por la parte superior de una 
secuencia ofiolítica, conformada por basaltos almohadillados localmente brechados, 
enjambres de diques máficos y gabros (Suárez, 1977; Saunders et al., 1979; Calderón et al., 
2003, 2007). Los filones y diques doleríticos aflorantes fuera del eje de la cuenca intruyen 
a las Formaciones Lemaire, Yahgán y al basamento pre-Jurásico (Bruhn et al., 1978; 
González Guillot et al., 2016). 
Hacia el N de la Isla, la Formación Yahgán engrana lateralmente con las pizarras 
negras de la Formación Beauvoir (Camacho, 1948), estos depósitos corresponden a un 
ambiente de plataforma profunda, talud y planicie abisal de edad cretácica temprana 
(Olivero y Martinioni, 2001) (fig. 2.3).  
Durante la parte media del Cretácico se produjo el cierre de la cuenca marginal. Este 
evento contraccional involucró plegamiento con vergencia hacia el continente, 
corrimientos y un pico en el metamorfismo regional (Dalziel et al., 1974), en facies de 
anfibolita en la Cordillera Darwin hasta la porción baja de esquistos verdes en territorio 
argentino y sur del canal Beagle. Este metamorfismo de bajo grado y deformación afecta a 
las formaciones Lemaire y Yahgán (González Guillot et al., 2016).   
 
Figura 2.3: Unidades estratigráficas de la región. Modificado de González Guillot et al., 2016. 
 
2.1.3 Estratigrafía local 
En el área de estudio se pueden reconocer, además de las anteriormente mencionadas 
formaciones Lemaire y Beauvoir, afloramientos de edad mesozoica a cenozoica (fig. 2.4). 
Estos corresponden a las Pizarras del lago Fagnano y a las sedimentitas marinas del 
Paleógeno, formaciones Leticia y Cerro Colorado del Grupo Despedida (Doello Jurado, 
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1922; Codignotto y Malumián, 1981; Malumián et al., 1994), sedimentitas marinas del 
Neógeno y depósitos glaciarios del Plioceno-Pleistoceno (fig. 2.5). 
La Formación Lemaire (Borrello, 1969) se reconoce en afloramientos que se 
extienden ampliamente en la región Andina Central; en el área de estudio, se aprecia en la 
sierra Alvear al S del lago Fagnano. Litológicamente comprende un conjunto de rocas 
volcánicas de composición riolítica y rocas hipabisales asociadas que atraviesan la 
sucesión hasta sus miembros más jóvenes, rocas volcaniclásticas de composición tobácea 
con intercalaciones de fangolita (lutita/pizarra) y niveles epiclásticos con fragmentos líticos 
más gruesos. El aspecto general es masivo a estratificado y las características son muy 
homogéneas. El color de las rocas varía entre gris blanquecino-gris verdoso claro y negro 
(Martinioni, 2010). El espesor de esta unidad ha sido estimado por Natland (1974) y 
Klepeis (1994) en 2000 m, con presencia de posibles radiolarios de tamaño microscópico 
en pizarras y ftanitas (Olivero y Martinioni, 1996).  
Las pizarras negras con marcada foliación expuestas en la costa Ne del lago Fagnano 
(en la vertiente S de la sierra Beauvoir o Inju-Gooiyin) son denominadas por Martinioni 
(2010) como “Pizarras del lago Fagnano”. Estas son rocas meta-sedimentarias que podrían 
corresponder, en parte, con facies epiclásticas dominadas por fangolitas en la porción más 
cuspidal de la Formación Lemaire. Regionalmente las pizarras están afectadas por 
plegamiento y fallamiento inverso (Klepeis, 1994). Respecto a su contenido 
paleontológico, se han registrado valvas indeterminables en bancos muy delgados de 
arenisca muy fina y probables foraminíferos indeterminables (Martinioni, 2010). Por las 
relaciones estratigráficas y características observadas, algunos autores proponen su 
correlación con la Formación Springhill (Thomas, 1949). En tal caso serían equivalentes en 
edad a los niveles más bajos de la Formación Yahgán, de edad Cretácico inferior (Riccardi, 
1988; Olivero y Martinioni, 1996, Olivero et al., 1997, Olivero y Martinioni, 2001). Sobre 
la base de su contenido fosilífero, se interpreta un ambiente marino para esta formación 
(Martinioni, 2010). 
La Formación Beauvoir (Camacho, 1948; Olivero y Malumián, 2008) está 
constituida por fangolitas, pelitas y tobas de colores oscuros, entre gris, gris verdoso y 
castaño oscuro a negro. Esta unidad es muy homogénea, tiene bancos de espesores 
variables, de centímetros a metros. Algunos sectores poseen alternancia rítmica de capas 
más delgadas de arenisca fina a muy fina y fangolita. Los bancos son principalmente 
masivos, algunos presentan laminación paralela muy difusa y unos pocos y delgados tienen 
estratificación gradada. En algunos horizontes se concentran fósiles, principalmente 
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bivalvos, resultando capas de un par de centímetros de espesor (Martinioni, 2010). 
Estructuralmente la unidad se encuentra plegada y fracturada, dominada por fallamiento 
inverso de bajo ángulo con vergencia al N. Los pliegues son en general asimétricos, sus 
ejes se orientan según una dirección aproximada E-O. El espesor de la unidad no ha sido 
determinado fehacientemente debido a las complicaciones estructurales y a la existencia de 
sectores cubiertos, pero se estima en aproximadamente 300 m. Sobre la base de los fósiles 
registrados se puede asignar al Aptiano-Albiano (Martinioni, 2010). 
Afloramientos de esta unidad han sido reconocidos en el área de estudio, en los 
acantilados de la costa S del lago Fagnano. Presentan delgadas vetas de cuarzo de 
espesores que van desde el milímetro hasta 5 cm y en general, paralelas a la estratificación 
(fig. 2.6). 
Hacia el E de la laguna Udaeta, a la vera de la Ruta Provincial N° 23, se exponen 
afloramientos de pelitas oscuras homogéneas, con raras intercalaciones de arenisca 
litificada de grano muy fino (fig. 2.7). Estos afloramientos han sido descriptos como 
Formación Policarpo (Furque y Camacho, 1949). En el área de estudio, la estratificación se 
reconoce con dificultad y no se observan estructuras sedimentarias. Las rocas tienen 
bioturbación representada por tubos de Terebellina sp. que localmente pueden ser muy 
abundantes, rasgo que permite diferenciarlas de otras unidades sedimentarias similares en 
la zona (Olivero et al., 2002). El espesor de esta unidad es indeterminado, ya que los 
afloramientos son aislados y no se puede establecer una conexión entre los mismos (fig. 
2.4 y 2.5). 
La deformación registrada en la Formación Policarpo es muy intensa, observándose 
abundantes fracturas y fallas de escala centimétrica. Ésta conforma el núcleo de un 
anticlinal que involucra el cerro Malvinera y las serranías atravesadas por el río Udaeta 
(Torres-Carbonell et al., 2008). En el cerro Malvinera, estas rocas han sido asignadas al 
Paleoceno. Localmente, estos afloramientos se apoyan sobre sedimentitas cretácicas de 
posición subvertical, que corresponden a las formaciones Tres Amigos y La Barca (Torres-
Carbonell et al., 2008; fig. 2.4 y fig. 2.5). 
La Formación Tres Amigos está constituida por conglomerados, areniscas de grano 
grueso a fino y limolitas. Esta unidad aflora en la cumbre del cerro Malvinera y ha sido 
asignada al Paleoceno por su posición estratigráfica y litología (Torres-Carbonell et al., 
2008). Estas rocas se apoyan en discordancia angular sobre las rocas del Cretácico 
superior. Torres-Carbonell et al. (2008) describieron esta formación compuesta por una 
sucesión de bancos de conglomerado y brecha, con clastos angulosos a sub-redondeados de 
21 
 
vulcanita y metamorfita; limolita y arenisca de grano grueso a muy fino, esta última con 
laminación paralela. Se identificaron niveles con abundantes fragmentos de plantas. 
 
Las pelitas y areniscas de grano muy fino a mediano reconocidas sobre la Ruta 
Provincial N° 23 y los afloramientos ubicados en las barrancas del río Irigoyen pocos 
metros al sur del puente de la misma ruta, han sido descriptas como Formación La Barca y 
se asignan al Paleoceno superior (Torres-Carbonell et al., 2008; fig. 2.4). En este sector del 
río Irigoyen, se han descripto también sedimentitas oligocenas, plegadas y de ambiente 
marino profundo, y sedimentitas del Mioceno superior-Plioceno, de contrastante estructura 
sub-horizontal y ambiente marino somero. Rocas del Oligoceno inferior a superior (quizás 
hasta Mioceno basal?) se apoyan en suave discordancia paralela sobre el Eoceno superior y 
constan de conglomerados, areniscas y fangolitas, que contienen una asociación residual de 
foraminíferos aglutinados indicativos de condiciones de profundidades de agua por debajo 
de la línea de compensación de la calcita. La discordancia basal representa los estadios 
Figura 2.4: Esquema estratigráfico 
del área de estudio. 
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finales de la deformación compresiva en la FPCF, seguida por una marcada profundización 
de la cuenca. Las rocas del Oligoceno están cubiertas discordantemente por depósitos sub-
horizontales marinos someros de los “Estratos de la María Luisa” (Mioceno superior-
Plioceno?), a los que siguen en probable discordancia depósitos marinos estuáricos de la 
Formación Irigoyen (Mioceno superior?-Plioceno) (Malumián y Olivero, 2005). Estos 
depósitos, junto a la discordancia basal y la posición interna dentro de la FCPF, han sido 
interpretados como el relleno de una cuenca de desgarre asociada a la actividad 
transcurrente del SFMF (Malumián y Olivero, 2005). Los foraminíferos de la Formación 
Irigoyen tienen el aspecto de aquellos encontrados en el Océano Pacífico, lo cual sugiere 
una conexión directa entre las costas atlántica y pacífica, probablemente situadas a lo largo 






Figura 2.5: Mapa de estructuras y estratigrafía del centro de Tierra del Fuego: a) sector oeste; b) 




Figura 2.6: a) Afloramientos de la Formación Beauvoir cubiertos por till en la costa S del lago 
Fagnano, (vista hacia el E), b) detalle del afloramiento.  
 
 
Figura 2.7: a) Afloramiento de la Formación Policarpo al E de la laguna Udaeta; b) Detalle del 
afloramiento, en la que se aprecia la intensa deformación del depósito. 
 
Entre las rocas asociadas a cuerpos intrusivos ígneos, se destaca el hornfels del Cerro 
Kranck, por su ubicación en el cerro homónimo, sobre la costa N del lago Fagnano (fig. 
2.4). Es una manifestación de metamorfismo de contacto, con una edad de 91.5 + 1.9 Ma 
(Cerredo et al., 2011). Es un hornfels granatífero que está además atravesado por diques 
leucocráticos. Otro cuerpo intrusivo de interés en el área es el Plutón del Cerro Jeujepen (o 
Heuhuepen), ubicado al SE de la cabecera del lago Fagnano (fig.2.8). Corresponde a una 
diorita datada en 93 ± 4 Ma (Acevedo et al., 2000), la cual integra un plutón encajado en 
pizarras y fangolitas fosilíferas del Albiano superior-Cenomaniano basal de la Formación 
Beauvoir (Olivero y Medina, 2001). El plutón intruye a sedimentitas con edades hasta del 




Figura 2.8: Ladera O del Cerro Jeujepen, en el sector de una antigua cantera. 
 
2.2 Geología del Cuaternario 
Durante el Pleistoceno tardío, tuvo lugar el Último Máximo Glacial, conocido en 
inglés como “LGM” (Last Glacial Maximum), cuya expansión máxima fue hace unos 
25.000 años A.P. El retroceso de los grandes glaciares, durante el Tardiglacial, comenzó 
hace 15.000 a 16.000 años 
14
C (entre 20.000 y 18.000 años calendario, aproximadamente) 
y duró hasta el comienzo del Holoceno, aproximadamente 10.000 años 
14
C (11.000 años 
calendario) (Rabassa et al., 2000). El estudio de las glaciaciones en la Patagonia y Tierra 
del Fuego se ve reflejado en numerosas publicaciones realizadas ya desde 1833 por 
Charles Darwin, cuando visitó América del Sur y las Islas del Océano Pacífico a bordo del 
buque Beagle. Las contribuciones científicas más relevantes fueron publicadas en la 
primera mitad de este siglo por Caldenius (1932) y Auer (1959). Posteriormente, varios 
trabajos han sido publicados por numerosos autores (Nordenskjöld, 1899; Bonarelli, 1917; 
Codignotto y Malumián, 1981; Rabassa, 1988, 1989; Meglioli et al., 1990; Rabassa y 
Clapperton, 1990; Meglioli, 1992; Rabassa, 1992; Clapperton, 1993; Clapperton et al., 
1995; Coronato et al., 2004a; Rabassa, 2008; Coronato et al., 2009; Rabassa et al., 2011) 
planteándose en algunos de ellos, la controversia de un englazamiento total o parcial de la 
Isla Grande de Tierra del Fuego (Caldenius, 1932; Meglioli, 1992; Bujalesky, 2011). 
La glaciación del Pleistoceno en Tierra del Fuego se extendió ampliamente en su 
territorio. Grandes glaciares provenientes de la Cordillera Darwin cubrieron Tierra del 
Fuego y fluyeron hacia el N, S, O y E, alcanzando la actual plataforma submarina del 
océano Atlántico (Meglioli et al., 1990; Isla y Schnack, 1995) y generando grandes y 
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profundos valles glaciarios, luego inundados en parte por el mar durante el Holoceno y 
conocidos hoy como el Estrecho de Magallanes, la depresión Bahía Inútil-Bahía San 
Sebastián, la depresión Seno Almirantazgo-Lago Fagnano, el Valle Carbajal, el Valle de 
Tierra Mayor y el canal Beagle (fig. 2.9, Rabassa et al., 2000). Sobre la base de la 
morfología de los cuerpos morénicos, Meglioli (1992) definió dos avances glaciales 
diferentes, que pueden equipararse con las glaciaciones "Primera Angostura" y "Segunda 
Angostura" de la región del Estrecho de Magallanes. Estas glaciaciones también pueden 
identificarse a lo largo del eje de polarización del sur (fig. 2.9).  
 
 
Figura 2.9: Extensión y cronología de los principales lóbulos glaciares (flechas rojas) de Tierra del 
Fuego, durante el Cuaternario (modificado de Rabassa et al., 2000). 
 
Varias glaciaciones han sido reconocidas en la parte septentrional de la isla (Meglioli 
et al., 1990) y al menos dos de ellas a lo largo del Canal Beagle (Rabassa et al., 1990).  
El valle del lago Fagnano fue ocupado por un glaciar proveniente de la Cordillera 
Darwin, el cual fluía hacia el E con más de 50 glaciares tributarios. Esto generó un paisaje 
de tipo alpino en la región occidental del lago, creando aristas, circos, espolones truncados 
y valles colgantes, mientras que un paisaje de tipo piedemonte, incluyendo morenas 
laterales, terrazas glaciofluviales y glaciolacustres y geoformas resultantes de la 
desintegración de hielo se desarrollaron en la región E (Coronato et al., 2009). El 
27 
 
paleoglaciar Fagnano fluyó por el centro de Tierra del Fuego a través de tres lóbulos 
diferentes a lo largo de los actuales valles de los ríos Fuego, Ewan y San Pablo, los que 
actuaron como las líneas de desagüe hacia el Océano Atlántico, con un área cubierta de 
hielo estimada en 4000 km
2
(Coronato et al., 2009, fig.2.10). 
Las estructuras geológicas de los Andes fueguinos han controlado en general la 
formación de glaciares, de tamaño y espesor variados que desarrollaron una extensa red de 
hielo. El glaciar que ocupaba el lago Fagnano ha sido definido por Coronato et al. (2009) 
como un glaciar de salida o glaciar de descarga, alimentado por glaciares alpinos más 
pequeños en sus tramos superior y medio, tomando la apariencia de un glaciar de 
piedemonte en su porción inferior. Este comportamiento diferencial del hielo en las 
distintas secciones forzó el inicio de un paisaje mixto glacial, tanto de glaciación de 
montaña como de glaciación de tierras bajas. 
 
 
Figura 2.10: Extensión y cronología de los principales lóbulos glaciarios en la región centro de 





Las dataciones de 
14
C de las turberas basales en sectores cercanos al lago Fagnano 
muestran que la mayor parte del área, especialmente la parte más oriental y la costa S, 
estaban libres de hielo hace 12.300 años A.P. (Coronato et al., 2009). La turba fósil 
contenida en los depósitos de till basal inferior ha proporcionado fechados de 
14
C de 
31.000-48.200 años A.P., lo que indica que se produjo un avance glacial anterior al último 
máximo glacial (el cual culminó hacia aproximadamente 25.000-23.000 años cal. A.P.) 
(Coronato et al., 2009), quizás el Estadio Isotópico 4, o bien corresponden a episodios más 
cálidos durante el Estadio Isotópico 3, de carácter interestadial. Véase Gasparini et al. 
(2016) y los trabajos allí incluidos. 
En antiguos trabajos se presentan mapeadas morenas terminales que rodean el lago 
Fagnano (Nordenskjöld, 1899; Quensel, 1912; Bonarelli, 1917). Estos autores interpretaron 
que el lóbulo glacial fue bifurcado, uno hacia el NE por el actual río San Pablo y otro hacia 
el SE, en dirección a la Bahía de Sloggett y al Canal de Beagle (fig. 2.10). Posteriormente, 
Caldenius (1932) trazó mapas de cuatro límites glaciales, denominados como "Finiglacial", 
"Daniglacial", "Gotiglacial" e "Initioglacial" desde los más recientes hasta los más 
antiguos. Si bien estos 4 avances glaciarios existieron, no se corresponden con dicha 
cronología, la cual es propia del Pleistoceno tardío del Hemisferio Norte, mientras que 
estas glaciaciones patagónicas corresponden a eventos separados en el tiempo y que se 
extienden a lo largo de todo el Pleistoceno (Coronato et al., 2004a; Rabassa, 2008). La 
primera de ellas fue reconocida en las crestas morénicas que rodean la cabecera del lago 
Fagnano y 20 km al E, cerca de laguna Pescado; las otras tres se ubicaron entre las 
cordilleras de Lucio López, Noguera y sierra Irigoyen, cerca de la actual costa del Océano 
Atlántico (Coronato et al., 2009). Meglioli (1992) identificó diferentes unidades de drift (es 
decir, depósitos sedimentarios glacigénicos) alrededor del lago. A lo largo de la costa N, 
este autor postuló la difluencia de un lóbulo glacial que fluía hacia el N. Tres arcos 
morénicos, compuestos por los denominados Tills 5, 4 y 3, fueron identificados e 
interpretados como eventos glaciales desarrollados en los Estadios Isotópicos de Oxígeno 
(OIS) 2, 6 y/o 10, respectivamente. El Till 5 también fue reconocido más al E de la 
cabecera del lago Fagnano, coincidiendo con la ubicación de los límites definidos por 
Caldenius. El Till 3 se mapeó aún más hacia el E, en el valle de San Pablo (Meglioli, 
1992), y se cree que las morenas de las tres glaciaciones más antiguas propuestas por 
Caldenius (1932) representaban la misma fase. Al S, en la desembocadura del río Valdéz, 
Meglioli (1992) identificó hasta 3 afloramientos, basados en cortezas de meteorización de 
las rocas basálticas contenidas en el till y en el desarrollo del suelo.  
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Bujalesky et al. (1997) describieron la secuencia glaciofluvial y glaciolacustre de un 
ambiente deltaico proglacial ubicado sobre la margen S del lago Fagnano. La datación por 
14
C de la turba fósil interpuesta en capas lacustres, que cubre los lechos infra y subyacente 
a la unidad de till más alta, ha dado edades comprendidas entre 39.500 y >58.000 años 
A.P. Esto indicaría que la formación de los depósitos deltaicos habría tenido lugar durante 
un avance de hielo antes del último máximo glacial (LGM), probablemente en el Estadio 
Isotópico 4 (alrededor de 90 a 60 ka, en la parte inicial del Pleistoceno tardío. Coronato et 
al. (2002) mapearon las geoformas glaciales de la región oriental de la cabecera del lago, y 
sugirieron la presencia de morenas basales al E de la laguna Pescado, modificando así las 
ideas propuestas por Caldenius (1932) sobre la expansión máxima del hielo al E así como 
las de Meglioli (1992). 
 
2.2.1 Geomorfología 
El origen y las características geomorfológicas de la región central de la provincia de 
Tierra del Fuego se deben a diversos episodios de modelado tectónico y glacial. Estos 
procesos originaron diversas formas de paisajes, constituyéndose así la geomorfología 
actual del territorio.  
La región corresponde a un área de transición, en que se reconocen dos unidades 
principales: una elevada y otra deprimida. La unidad elevada está representada por los 
cordones montañosos, sierras y las colinas rocosas de baja altura (300 m s.n.m. y 250 m 
s.n.m. hacia el este en el sector Udaeta), mientras que la unidad deprimida se extiende 
desde el piedemonte cordillerano hacia el N de la provincia.  
Dentro de la unidad elevada se reconocen los distintos cordones montañosos de los 
Andes Fueguinos, entre los que cabe mencionar sierra de Valdivieso (1000 m s.n.m.), 
sierra de Alvear (entre 1000 a 1500 m s.n.m.), sierra de Beauvoir o Inju-Gooiyin (900 m 
s.n.m.), sierra las Pinturas o de Aklekoyen (500 a 600 m s.n.m.), cerro Knokeke (998 m 
s.n.m.), cerro Jeujepen o Heuhupen (704 m s.n.m.), y sierras de Irigoyen (500 m s.n.m). En 
la unidad deprimida se reconocen morenas, drumlins, hoyas y elevaciones, abanicos 
glacifluviales, terrazas kame, planicies de outwash, niveles de terrazas glacifluviales, 
planicies glacifluviales, turbales, lagos y lagunas. 
La geomorfología de la región centro-occidental y el sector que encierra las 
márgenes N y S de la cabecera del lago Fagnano y hacia el E hasta las cercanías del río San 
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Pablo, ha sido descripta por Coronato et al. (2002, 2009). Se describe a continuación una 
síntesis de los trabajos realizados en el área.  
Morenas basales: ocupan extensas áreas en la costa S del lago Fagnano y también han sido 
descriptas formando parte del Complejo Frontal, adosadas a las laderas de areniscas o 
formando planicies fuertemente disectadas (Coronato et al., 2002). Los depósitos de las 
morenas basales ubicadas en la costa S del lago, han quedado expuestos en los acantilados 
(fig. 2.11). En algunos sectores se muestran intercalaciones con niveles glacifluviales y en 
el sector de la Hostería Kaiken se han descripto depósitos que corresponden a un delta 
proglacial (Bujalesky et al., 1997) (fig. 2.12). Los ríos fluyen por planicies de outwash, o 
llanuras glaciofluviales, mientras que las morenas están hacia el S y el N del SFMF, 
adosadas a colinas rocosas. Las planicies de “outwash” son surcadas por los ríos Pescado y 
San Pablo, limitando al S con terrazas kames de mayor altura y con planicies glacifluviales 
más bajas por el O (fig. 2.11). En general las unidades morénicas están separadas por 
depresiones alargadas, interconectadas entre sí y ocupadas por extensos turbales de 
Sphagnum sp. Entre estas líneas de fusión se destaca el antiguo río San Pablo que fluía 
hacia el NE, en una dirección distinta a la actual, y el río Turbio que fluía hacia el NE por 
el actual límite oriental del abanico glacifluvial, atravesando la parte más occidental de la 
planicie morénica, y probablemente uniéndose al río San Pablo aguas abajo, para drenar en 
conjunto hacia el Océano Atlántico (fig. 2.11; Coronato et al., 2002). 
Complejo Frontal: caracterizado por Coronato et al. (2002), agrupa distintas geoformas 
identificada en las márgenes N y S de la cabecera del lago Fagnano, desde el nivel del agua 
(22 m s.n.m) hasta una cota máxima de 117 m s.n.m. Presenta continuidad espacial, con 
orientación NE y es disectado por el valle del río Turbio, próximo a su desembocadura 
deltaica en la cabecera del lago Fagnano. Está conformado por distintas geoformas y 
sedimentos: una morena basal con till basal aflorante, con continuidad en ambas márgenes 
y disectado en el área de cabeceras, planicies glacilacustres compuestas de limos arcillosos 
masivos, suprayacentes al till basal en el área de cabeceras, una morena frontal compuesta 
por till gravoso muy compacto de color castaño amarillento, con clastos abundantes, 








Figura 2.11: Mapa geomorfológico de la región centro de la provincia de Tierra del Fuego: a) 
sector oeste; b) sector centro; c) sector este (Modificado de Coronato et al., 2002 y 2009). 
 
Hoyas y elevaciones: hacia el NE de la cabecera del lago Fagnano, Coronato et al. (2002) 
describieron conjuntos de hoyas y elevaciones (kettle-holes), entre los depósitos 
glacifluviales frontales del complejo, las morenas basales de las laderas y las estribaciones 
de las Sierras de Aklekoyen. Tanto las elevaciones, de forma aterrazada, como las 
depresiones están conformadas por depósitos de grava glacifluviales, en algunos casos con 
espesores aflorantes de 3 m (fig. 2.11).  
Abanico glacifluvial: ocupa la parte central de la depresión entre las sierras, limitando al O 
por los kames y afloramientos rocosos del Complejo Frontal, al E con morenas basales y 
terrazas kame (Coronato et al., 2002, fig. 2.11). El ápice se eleva por sobre las terrazas 
kames e indica procedencia desde uno de los valles transversales de las Sierras de Lucio 
López, ubicadas al S. La porción distal se interdigita al NO con el sistema de hoyas y 
depresiones y con la planicie glacifluvial sobre la que se apoya al NE, y queda bloqueada 
por las morenas basales adosadas a las laderas de las colinas rocosas. Está compuesto por 
acumulaciones de grava de forma aterrazada o con suave pendiente hacia el N-NE, 
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separadas entre sí por canales elongados, anchos, de cauce plano y diseño irregular, 
generando una red de drenaje parcialmente funcional, de tipo distributivo (Coronato et al., 
2002).  
Terrazas kame: se disponen en niveles escalonados entre los 287 y los 179 m s.n.m. Los 
niveles aterrazados más altos –entre 287 y 251 m s.n.m.- se presentan separados, 
conformando una unidad disectada. Los remanentes están adosados a la ladera rocosa del 
Cerro Jeujepen, y a las colinas rocosas aisladas que limitan el SFMF por el lado N. La 
terraza inferior se emplaza entre 179 y 228 m s.n.m. en forma continua y escalonada, 
adosada a la terraza superior; en la figura 2.10 estas unidades se presentan como “Terraza 
Kame Oriental l” y “II”, respectivamente (fig. 2.11; Coronato et al., 2002). 
 
 
Figura 2.12: a) Vista al O de afloramientos de depósitos glacifluviales en la costa S del lago 
Fagnano, sector de la Hostería Kaiken, b) vista al E de los afloramientos pro-deltaicos en los 
acantilados del sector de la Hostería Kaiken. 
 
2.3 Geología de Terremotos 
2.3.1 Sismos con testimonios históricos e instrumentales en la Isla Grande de Tierra 
del Fuego (IGTDF) 
En esta sección se presenta una síntesis de la sismicidad histórica e instrumental de la 
IGTDF como resultado de los análisis de catálogos y publicaciones. Los estudios de 
sismicidad realizados en la región indican un significativo nivel de terremotos con baja a 
mediana magnitud e intensidad con epicentros en la región continental y áreas oceánicas 
circundantes (Sabbione et al., 2007). Los mismos muestran magnitudes promedio de 2,0 en 
la escala de Richter. Cabe mencionar que para la presente síntesis sólo se seleccionaron 
34 
 
aquellos eventos sísmicos con magnitudes (Ms) e intensidades mayor o igual a 6 en la 
escala de Richter y Mercalli modificada, respectivamente. Esto fue considerado debido a 
que los estudios realizados por numerosos investigadores indican que éste es el valor 
mínimo necesario para generar una deformación de los sedimentos (Obermeier et al., 1990; 
Owen, 1987; Rahman et al., 2015).  
El registro más antiguo de los tiempos históricos, según Martinic (1988), fue 
documentado por distintos viajeros que se encontraban en diferentes partes del territorio 
austral y que consignaron el momento en sus diarios; éste corresponde al del 1 de febrero 
de 1879. El evento sísmico provocó la caída y rotura de botellas, frascos y demás efectos 
de vidrio, loza o cerámica depositados en alacenas y estanterías. Hay al menos seis relatos 
que manifiestan haberlo percibido a centenares de kilómetros, incluso en sectores de la 
costa atlántica como la bahía San Sebastián y el cabo Espíritu Santo (fig. 2.13).   
De acuerdo al informe de Navarro (2012) este sismo ocurrió el 1 de febrero a las 
05:00 horas, con intensidad VII (en la escala Mercalli Modificada). Se sintieron una serie 
de temblores muy fuertes, haciéndose difícil el caminar y que causó la caída de objetos 
livianos. Este sismo fue percibido en toda la región entre San Sebastián y Bahía Inútil 
(latitud -53°/longitud -70,67°).  
En el catálogo sísmico de Tierra del Fuego, Sabbione et al. (2007) registraron con 
fecha 2 de febrero de 1879 un sismo de magnitud 7-7,5 a la hora 3:30 am en la latitud -
54.24°/longitud -69.03° (fig. 2.13). Por las similitudes en la fecha de ocurrencia sería 
posible que ambos documentos refieran al mismo evento; sin embargo, las localizaciones 
no son coincidentes. Este sismo es documentado por Cisterna y Vera (2008) con una 
intensidad VII en Punta Arenas (Chile) y VIII en Tierra del Fuego, con un epicentro de 
coordenadas aproximadas de latitud -54.24° y longitud -69.03°. 
El 19 de noviembre de 1907 se reportaron daños en Punta Arenas (Chile) a 
consecuencia de un sismo, el cual fue percibido en Ushuaia (Argentina). Según la Oficina 
Meteorológica Argentina, hubo un sismo premonitor a las 7:44 am, que duró 3 segundos 
(fig. 2.13). La intensidad fue VI (escala Mercalli Modificada) (Navarro, 2012). 
En 1930, se registraron dos eventos sísmicos, el 7 de junio con magnitud 6,3, y el 13 
de julio con magnitud 6,2 (fig. 2.13). Éstos afectaron la región chilena de la IGTDF, y 
fueron localizados a la latitud -56°/longitud -67° y latitud -56.67°/longitud -69.42° 
respectivamente (Sabbione et al. 2007). 
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El 21 de noviembre de 1944, en la región chilena de IGTDF (-56.67°/-66.28°) se 
registró un sismo de magnitud (Ms) 6,5 a una profundidad de 33 km (Sabbione et al. 
2007). 
 
Figura 2.13: Localización de los sismos históricos de la Isla Grande de Tierra del Fuego (IGTDF). 
Referencias y magnitudes según los catálogos consultados. 1) 1 de febrero de 1879 (Intensidad 
VII); 2) 2 de febrero 1879 (Ms 7-7.5); 3) 19 de noviembre 1907 (Intensidad VI); 4) 7 de junio 1930 
(Ms 6.3); 5) 13 de julio 1930 (Ms 6.2); 6) 21 de noviembre 1944 (Ms 6.5); 7) 17 de diciembre de 
1949, a las 6:56 am (Ms 7.8); 8) 17 de diciembre de 1949 a las 15.07 (Ms 7.8); 9) 17 de diciembre 
de 1949 (Intensidad VIII); 10) 30 de enero de 1950 (Ms 7); 11) 8 de febrero de 1960 (Ms 6.8). 
 
Martinic (1988) refirió el terremoto ocurrido el 17 de diciembre de 1949 como parte 
de varios movimientos sísmicos producidos con intermitencia desde la madrugada hasta 
pasado el mediodía, que afectaron principalmente a Punta Arenas y algunas localidades 
rurales de Bahía San Nicolás y Caleta María. Este evento es también conocido como el 
“sismo de Magallanes” (Cisternas y Vera, 2008). De acuerdo a Sabbione et al. (2007) 
ocurrieron dos sismos de magnitud (Ms) 7,8, el primero ocurrido a las 6:53 am (-54.24°/-
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69.03°) a 33 km de profundidad y el segundo a las 15:07 (-53.89°/-69.67°) a 13 km de 
profundidad. Estos autores mencionan también otros dos sismos ocurridos entre los 
señalados anteriormente, pero para los que no estiman magnitud (fig. 2.13). En el informe 
presentado por Navarro (2012) se menciona para el 17 de diciembre de 1949 (-54.00°/-
68.770°) un fuerte terremoto con Ms 7,8 e intensidad VIII (EMM). Luego de varias 
réplicas se registró un nuevo sismo de igual magnitud que provocó hundimientos en la 
costa del lago Fagnano y generó en su margen oriental una barrera de grava que cerró una 
laguna de hundimiento formada por olas de origen sísmico o seiches (fig. 2.14, Schwartz et 
al., 2002). El sismo fue percibido por los habitantes de Ushuaia donde se registró una 
víctima fatal y se produjo la rotura del muelle y daños varios. Según Navarro (2012), los 
diarios La Prensa y La Nación mencionaron derrumbes de viviendas y agrietamientos en 
Punta Arenas (Chile), además de una fuerte marejada que arrojó las embarcaciones contra 
la playa. Es muy probable la ocurrencia de fenómenos de licuación en la zona de turbales 
en Ushuaia y en planicies costeras fangosas en el área de Río Grande, consideradas 
actualmente áreas muy susceptibles a ese tipo de proceso, aunque no se han encontrado 
registros históricos que lo comprueben. 
 
 
Figura 2.14: a) Árboles aún de pie en la laguna de hundimiento en la desembocadura del río 
Turbio, cabecera oriental del lago Fagnano; b) Vista al N , se observa la laguna de hundimiento 
separada por la barrera de grava, sobre la que se emplaza la antigua Ruta Nacional N° 3.  
 
El 30 de enero de 1950 a las 00:56 am se registró un sismo de magnitud (Ms) 7, cuyo 
epicentro fue localizado en la región chilena de IGTDF (-52.98°/-70.88°) a 35 km de 
profundidad (Sabbione et al., 2007). 
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Finalmente, el último sismo de relevancia registrado en el sector continental, 
corresponde al del 8 de febrero de 1960, de magnitud (Ms) 6,8, en la región chilena de la 
IGTDF (-58.22°/-65.98°), a 33 km de profundidad (Sabbione et al., 2007) (fig. 2.13). 
 
2.3.2 Neotectónica 
La neotectónica es la rama de la geología que se encarga de identificar, analizar e 
interpretar las evidencias de actividad tectónica en general y de eventos sísmicos en 
particular, que han quedado registradas en el paisaje o en el registro sedimentario (Burbank 
y Anderson, 2011). Mediante estos estudios se definen las fallas activas y las 
potencialmente activas, los segmentos de falla que las componen y se identifican aquellos 
lugares que presentan potencial para los estudios paleosísmicos. Los análisis neotectónicos 
tan sólo permiten asignar edades relativas referentes al último, o últimos eventos sísmicos 
registrados por una falla sobre la base de la edad relativa (Holoceno, Pleistoceno superior, 
etc.) de los depósitos y/o elementos geomorfológicos a los que desplaza (Burbank y 
Anderson, 2011). 
Slemmons (1991) define como neotectónica, a aquellos eventos y procesos 
tectónicos que han ocurrido en tiempos post-miocenos; según Morner (1994) se define 
como movimientos de la corteza terrestre ocurridos durante los últimos 3-2,5 Ma, 
representados por una reorganización tectónica a escala global.  
En este trabajo se considera a la neotectónica como el estudio de las estructuras con 
actividad tectónica durante el Cuaternario y que continúa en el presente.  
 
Morfotectónica 
La morfotectónica o geomorfología tectónica, es el conjunto de interacciones entre la 
morfología y la tectónica. Estudia la relación entre las deformaciones tectónicas y sus 
vinculaciones con geoformas y procesos de erosión-depositación resultantes. Permite 
identificar algunas estructuras, procesos y litologías de un área de interés (Aubouin et al., 
1980).  
Dependiendo del estilo estructural imperante, así como de su tasa de actividad en el 
periodo Cuaternario, existirán ciertas geoformas características. Se entiende por evidencias 
morfológicas de fallamiento activo a aquellas formas del relieve que resultan de la 
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actividad tectónica reciente de una falla, las cuales a su vez denotan la existencia de la 
misma.  
En el caso de la tectónica cuaternaria transcurrente, las evidencias más características 
corresponden a escarpas (scarps), valles y drenajes lineales (linear valley and river), 
drenajes desplazados (offset drainage), lagunas de falla (sag ponds) y cuencas de tracción 
(pull-apart), lomos de falla de obturación y de presión (pressure and shutter ridges), 
discordancias progresivas (progressive unconformities), las escarpas flexurales (flexural 
scarps), la captura de ríos (stream piracy), anomalías en el drenaje como desviaciones de 
ríos (river diversion) y abras de viento (wind gaps), las goteras tectónicas (tectonic gutter), 
el drenaje radial (radial drainage), inversión del flujo, y desarrollo desigual de terrazas 




Figura 2.15: Geoformas relacionadas a fallas transcurrentes. Tomado de Vedder y Wallace (1970). 
El SFMF se reconoce en territorio chileno de la IGTDF donde la traza del plano de 
falla se encuentra registrado en la cubierta aluvial del Cuaternario debido a la alineación de 
la escarpa, la vegetación, drenajes desviados, la forma geométrica en los patrones de los 
ríos y las lagunas de falla (Perucca y Bastías, 2008). En el sector argentino de la IGTDF, la 
falla se ubica en la depresión del lago Fagnano, en cercanías a su costa N (Lodolo et al., 
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2003), mientras que al E de la cabecera del lago, la evidencia morfológica de actividad 
cuaternaria puede encontrarse asociada con meandros truncados y cambios bruscos en la 
dirección de los cauces, truncamiento de abanicos glacifluviales (Coronato et al., 2002; 
2009) y estructuras post-depositacionales en sedimentos glaciarios (Bujalesky et al., 1997). 
Algunos de estos rasgos son muy recientes, como la escarpa creada por el terremoto de 
1949. Schwartz et al. (2002) mencionaron que en la cabecera del lago Fagnano existe una 
escarpa muy degradada, de entre 0,50 y 1 m que habría sido formada por este evento 
sísmico. El bloque hundido de la falla posee árboles secos aún de pie, resultado de 
inundaciones causadas por el seiche asociado con el sismo de 1949. Sin embargo, en el río 
San Pablo, a unos 30 km al E de la ciudad de Tolhuin, la escarpa mide de 5 a 11 m, con un 
bloque elevado hacia el N que expone depósitos cuaternarios fluvioglaciarios y niveles de 
terrazas fluviales. Schwartz et al. (2002) identificaron grietas tensionales con diseño 
escalonado, grábenes coaxiales, depresiones (sags) y abovedamientos de empuje (mole 
tracks) en las inmediaciones de la intersección del río San Pablo con el trazo de la falla. En 
este mismo sector del río San Pablo ha sido hallada una escarpa que, por sus dimensiones, 
correspondería a una escarpa previa desarrollada a partir de varios eventos más antiguos 
que el de 1949, con ruptura en superficie.  
En este trabajo se han reconocido numerosas nuevas evidencias morfotectónicas 
asociadas al Sistema de Falla Magallanes-Fagnano y se ha podido inferir sus posibles 
relaciones cronoestratigráficas, las cuales se analizan y describen en el capítulo 4.1. 
 
2.4 Estructuras de deformación sedimentarias (EDS) 
Una estructura sedimentaria es la organización geométrica de los elementos que 
constituyen un sedimento visto como consecuencia de los procesos que lo han estructurado 
y de los elementos que lo componen (Vera Torres, 1994). Las estructuras sedimentarias se 
clasifican en cinco grandes grupos: primarias, diagenéticas, de deformación, inorgánicas y 
orgánicas.  
Las estructuras de deformación son el resultado de la combinación de un mecanismo 
de deformación, que permite que el sedimento se comporte temporalmente como un fluido, 
y una fuerza motriz que se manifiesta cuando se producen. Un ejemplo común es la 
licuación (Owen, 1987, 1996, 2003; Suter et al., 2011, entre otros). Los agentes 
desencadenantes que originan estas estructuras pueden estar vinculados a procesos internos 
durante la depositación o a procesos externos como son las fluctuaciones de presión 
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asociadas a oleaje de tormenta, flujo turbulento (Eyles y Clark, 1986; Molina et al., 1998; 
Alfaro et al., 2002), mareas (Greb y Archer, 2007), sedimentación rápida (Lowe y 
LoPiccolo, 1974; Lowe, 1975; Postma, 1983), sobrecarga (Moretti et al., 2001; Moretti y 
Sabato, 2007; Owen y Moretti, 2008). También pueden originarse por el movimiento de 
los depósitos cuando ocurren deslizamientos por gravedad (Owen y Moretti, 2008), por 
glaciotectónica debido al avance de glaciares sobre los depósitos pre-existentes (Van der 
Meer et al., 1990, 1992, 2009; Van der Wateren, 1995; Bennett y Glasser, 2011) y por 
terremotos (Audemard y de Santis, 1991; Obermeier, 1996; Molina et al., 1998; Moretti, 
2000; Tuttle et al., 2002; Wheeler et al., 2002; Audemard et al., 2005; Neuwerth et al., 
2006; Moretti y Sabato, 2007; Suter et al., 2011), entre otros. 
La deformación de sedimentos blandos denominada estructuras de deformación 
sedimentaria (EDS) se produce durante o después de la depositación, cuando el sedimento 
aún no está consolidado (Maltman, 1994). Estas estructuras aportan valiosa información 
sobre los procesos físicos sin o post-depositacionales que tienen lugar en el medio 
sedimentario, condiciones hidrodinámicas del medio y características paleosísmicas (Van 
Loon y Brodzikowski, 1987; Van Loon, 1992).  
Existen numerosas clasificaciones para las EDS, una de las más utilizadas es la de 
Owen (1987), modificada posteriormente por otros investigadores como Maltman (1994) y 
Collinson (1994), restringiendo la clasificación a sedimentos no cohesivos (fig. 2.16), 
eliminando los mecanismos de deformación correspondientes a materiales cohesivos, 





Figura 2.16: Esquema de clasificación de EDS en sedimentos no consolidados. Tomado de 
Rodríguez Pascua (1998).  
 
Los esfuerzos y mecanismos de deformación sobre las estructuras pueden 
reconocerse mediante observación directa, ya que dependen de las características de las 
estructuras EDS, los sedimentos afectados y el ambiente de depositación. Sin embargo, 
cuando se reconocen resulta difícil identificar su origen.  
Durante el desarrollo de esta investigación se focalizaron los trabajos en la 
descripción y determinación de EDS tratando de discriminar fundamentalmente, aquellas 
de génesis glaciotectónica y paleosísmica. Sin embargo, se destaca que los procesos que 
generan las estructuras de deformación en sedimentos recientes, son los mismos para 
estructuras de origen asísmico y sísmico, diferenciándose sólo en el mecanismo disparador 
que inicia el proceso.  
En este trabajo se analizan las estructuras de deformación sedimentaria de origen 
sísmico y/o glaciotectónico; se presenta a continuación una síntesis del marco teórico para 




2.4.1 Estructuras sedimentarias glaciotectónicas  
La Glaciotectónica se define como la acción mecánica producida por el hielo 
glaciario sobre el substrato, sean depósitos glacigénicos generados por el mismo glaciar o 
rocas y/o sedimentos del substrato pre-existentes (Evans, 2017). Fundamentalmente, se 
trata de la acción mecánica del hielo glacial sobre su sustrato, considerando aquella 
deformación que ocurre en el sedimento que se encuentra por debajo (ambiente subglacial) 
o por delante de un glaciar (ambiente marginal al hielo) (fig. 2.17 y 2.18). La misma tendrá 
lugar siempre que el esfuerzo que impone el avance glacial supere la resistencia del 
material (Bennett and Glasser, 2011). La glaciotectónica se ha definido como un proceso 
glacial de erosión incompleta, en el cual los sedimentos glacigénicos son deformados y 
desplazados de su ubicación primaria originaria pero no removidos de su emplazamiento 
original.  
Figura 2.17: Diagrama que muestra el desarrollo de zonas de cizalla y la deformación subglacial. 
Tomado de Phillips et al. (2008).  
 





Son escasos los trabajos sobre glaciotectonismo en Tierra del Fuego, a pesar del alto 
grado de conservación que muestran allí las geoformas glaciarias (Onorato et al., 2014, 
2015) siendo apenas un poco más abundante los trabajos desarrollados en la Patagonia 
norte (Van der Meer et al., 1990, 1992, 2009; Goyanes y Massabie, 2012; Colavitto et al., 
2015).  
En el ambiente subglacial dominan la deformación por cizalla y el cataclastismo 
(Pedersen, 2000), que originan el denominado till subglacial (mezcla de till de alojamiento, 
till de derretimiento subglacial, incluyendo till deformado). Las estructuras que se 
observan en un till deformado se originan principalmente por esfuerzos horizontales de 
cizalla que pueden ser tensionales – zonas dónde el glaciar se acelera, como la zona de 
acumulación o áreas donde el hielo fluye desde un sustrato rígido a otro deformable – o 
compresivos – sectores próximos al límite glacial, en el área de ablación, donde los 
sedimentos interactúan con un sustrato rígido o congelado y se produce una desaceleración 
del flujo (Van der Wateren, 1995). Cuando los esfuerzos de cizalla aumentan, generan 
distintas estructuras en el sedimento, desde pliegues de arrastre menores, bandas kink hasta 
boudins y laminación tectónica (Van der Wateren, 1995). Por otra parte, si la magnitud de 
los esfuerzos es muy alta, el depósito se convierte en un diamicto totalmente homogéneo 
(fig. 2.19) (Bennett y Glasser, 2011).  
 
 
En el ambiente proglacial el origen de los sedimentos puede ser muy variado, tanto 
supraglacial como subglacial, material liberado por ablación (till de ablación), depósitos 
Figura 2.19: Esquema de evolución en el estilo 
de las estructuras glaciotectónicas conforme 
aumenta la deformación subglacial (modificado 
de Bennett y Glasser, 2011). 
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glacifluviales de planicies de outwash o de kames integrados por sedimentos glacifluviales 
y glacilacustres, etc. Al avanzar un glaciar, todo este material puede estar sujeto a empuje y 
deformación, conformando una o varias morenas de empuje. Las mismas se definen como 
“el producto final construido por la deformación de hielo, sedimento y/o roca, formado por 
una o varias crestas transversales u oblicuas a la dirección del flujo de hielo al frente, en o 
por debajo del margen glaciario” (Bennett, 2001). Existen varios modelos de morenas de 
empuje (Van der Wateren, 1995; Bennett, 2001), en los que se describe el desarrollo de 
pliegues kink, fallas lístricas, e incluso, en algunos casos, pliegues recumbentes, grandes 
bloques de diamictos subglaciales transportados (nappes y rafts). 
La mayoría de los procesos glaciotectónicos están asociados a depositación de till 
alojado o a fenómenos de fusión de cuerpos de hielo sepultados, lo cual genera carencia de 
sustento a los sedimentos suprayacentes, típico en ambientes de glaciares cubiertos y de 
hielo en desintegración. Rasgos fundamentales de estos procesos son las fracturas y 
pliegues en morenas terminales o morenas de empuje, así como diques clásticos, inyección 
en capas suprayacentes, destrucción de planos de estratificación y protrusión. En algunos 
casos, se habla de “till de deformación” y también se conocen ejemplos de estructuras de 
deformación generadas por balsaje de hielo o arrastre de témpanos por encima del fondo de 
cuerpos de agua yuxtaglaciales (Bennett, 2001).  
Las estructuras glaciotectónicas varían en escala desde microscópica a continental. 
En general el material que es deformado incluye estratos sedimentarios que varían de no 
consolidados a pobremente y moderadamente consolidados. Son menos comunes en 
estratos bien consolidados e incluso en rocas cristalinas que también sufren deformación 
glaciotectónica. Al interpretar estas estructuras debe considerarse que la condición 
existente en el instante de la deformación puede haber sido diferente de lo que se observa 
en el presente. Por ejemplo las deformaciones que tienen lugar bajo condiciones de alta 
presión de confinamiento o mientras el sedimento estuvo congelado durante períodos de al 
menos 2 años (Van der Meer, 1987). 
La complejidad de las estructuras sedimentarias glaciotectónicas ha sido puesta de 
manifiesto por numerosas investigaciones en distintas partes del mundo, por lo que 
encontrar una lista completa de todas las estructuras sedimentarias existentes 
probablemente sea imposible. No obstante, hay estructuras glaciotectónicas que son 
comúnmente reconocidas (fig. 2.20, Van der Meer, 1987).  
Las estructuras glaciotectónicas se pueden dividir en dos grandes categorías: 
dúctiles y frágiles, dependiendo de la naturaleza de la deformación. Durante la 
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deformación dúctil, la masa rocosa no tiene resistencia interna, de modo que las diferencias 
de presión muy pequeñas resultan en cambios sustanciales en el tamaño o forma de la masa 
rocosa. Este tipo de estructuras dúctiles son más comunes en estratos no consolidados o de 
grano fino como como arcillas y limos. Los pliegues, intrusiones y contorsiones 
representan la deformación dúctil (Van der Meer, 1987). 
 
Figura 2.20: Diagrama de estructuras glaciotectónicas más comunes dispuestas según sus escalas 
horizontales típicas (logarítmicas). Las estructuras dúctiles en la parte inferior del diagrama y las 
estructuras frágiles hacia arriba. Modificado de Van der Meer (1987, fig. 1-4). 
 
La deformación frágil resulta cuando la masa rocosa se fractura a lo largo de los 
planos de fallamiento. La deformación se produce por el movimiento a lo largo de los 
planos de fractura, mientras que la fábrica interna de la roca entre las fracturas no muestra 
deformación permanente. Este tipo de estructuras son más comunes en material 
consolidado estratos de grano grueso, tales como areniscas, conglomerados o calizas, que 
se deforman a baja presión de confinamiento. Las fallas, brechas, fisuras y otras estructuras 
fracturadas son comúnmente originadas por deformación frágil (Van der Meer, 1987).  
Las estructuras glaciotectónicas frágiles o dúctiles pueden encontrarse a menudo en 
una misma secuencia de estratos deformados. Esto es así porque la resistencia varía para 
cada estrato de roca dependiendo de su litología y potencia. Como resultado de ello 
algunos estratos desarrollan estructuras de deformación frágil en algunos sectores y dúctil 
en otras. Además, una misma roca puede presentar ambos tipos de deformación, debido a 
las variaciones de presión, temperatura y contenido de fluidos (Van der Meer, 1987).  
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2.4.2 Estructuras sedimentarias relacionadas a paleosismicidad 
Las sismitas son estructuras de deformación sedimentaria, se les asigna este nombre 
tanto a aquellas estructuras situadas en áreas donde se han registrados histórica o 
instrumentalmente actividad sísmica, como a aquellas áreas sísmicamente activas en el 
presente (Obermeier et al., 1990).  
En general, las sismitas se clasifican en función de la dinámica de la estructura, su 
orientación, características del material (susceptibilidad a la licuación) y su localización. 
Owen (1987) propuso una clasificación teniendo en cuenta la existencia de dos 
componentes necesarios para producir deformación en sedimentos no consolidados: el 
mecanismo de deformación y el sistema de fuerzas dirigidas (Rodríguez Pascua, 1998). 
Los dos comportamientos principales de sedimentos no consolidados frente a la 
deformación son el comportamiento plástico y el comportamiento como fluido viscoso 
(fig. 2.21). La aplicación de un esfuerzo a un sedimento plástico no produce una 
deformación inmediata del material, sino que éste debe superar la resistencia a la 
deformación, pasando a deformarse dúctilmente. Manteniendo constante un determinado 
esfuerzo que no supere el límite de deformación del material, la deformación se puede 
iniciar si se introduce una nueva variable que reduzca el límite. Por ejemplo: el aumento de 
temperatura; la aplicación de un esfuerzo durante un largo periodo (creep, según McClay, 
1977), un incremento en la concentración de humedad en sedimentos arcillosos y la 
elevación por presión de fluidos. Estas variables ocasionan distintos comportamientos de 
acuerdo a la litología que sea afectada y dan lugar a: comportamientos fluidos viscosos, 
tixotropía, sensitividad, licuación y fluidificación. 
 
      
 
Figura 2.21: Condiciones 
para deformación dúctil; 
a) sustancias plásticas, b) 
sustancia viscosa 
(Modificado de Owen, 




En el caso de la deformación originada por el sistema de fuerzas dirigidas, el estilo o 
característica de una estructura de deformación dependerá de la geometría inicial del 
sedimento y de ciertas características del mecanismo de deformación. Sin embargo, lo que 
es determinante en su génesis es la orientación de los esfuerzos aplicados. El sistema físico 
responsable de estos esfuerzos se puede denominar sistema de fuerzas dirigidas (Rodríguez 
Pascua, 1998). El mayor número de estructuras de deformación sedimentaria se da en 
sedimentos no consolidados y sin cohesión, por ejemplo: arenas, limos gruesos y gravas 
(Owen, 1985). Los sistemas de fuerzas dirigidas más comunes, responsables de la 
deformación de los sedimentos son fuerzas gravitacionales, distribución desigual de la 
presión confinante, gradientes de densidad, esfuerzos de cizalla y otros agentes físicos, 
químicos o biológicos. En estos últimos se incluye la contracción de arcillas, impactos de 
gota de lluvia, esfuerzos producidos por el crecimiento de cristales y concreciones 
(Rodríguez Pascua, 1998).  
Las EDS también se han reproducido en el laboratorio (Allen, 1982; Van Loon, 1992; 
Moretti et al., 1999), llegando a determinar que la deformación es el resultado de la pérdida 
de la resistencia al cizallamiento del sedimento inducida por la licuación. En las 
investigaciones de Moretti et al. (1999) determinan que la deformación generalmente 
ocurre en dos etapas principales: en la primera, la licuación disminuye la resistencia al 
cizallamiento de los sedimentos hasta que se deforman bajo un sistema de fuerza motriz. 
En esta etapa, la deformación ocurre en forma de líquido (fluido viscoso). La segunda 
etapa, se caracteriza por aumento continuo de la resistencia al corte de sedimentos en 
relación con la sedimentación después del proceso de licuación. En esta etapa, se producen 
fugas de líquidos y el comportamiento del sedimento varía de fluido viscoso a plástico 
dependiendo en el grado de resistencia al corte del sedimento. Moretti et al. (1999), 
presentan las estructuras de deformación originadas por sismicidad, subdivididas en dos 
grupos principales: (1) estructuras de escape de fluidos (estructuras de pilares, volcanes de 
arena y superficies disconformes); y (2) estructuras de carga (fig. 2.22).  
Los diques clásticos y volcanes de arena también son EDS que son asociadas a una 
génesis sísmica (Amick et al., 1990; Rodríguez Pascua, 1998), para su desarrollo es 
necesario una capa confinante, sedimentada sobre un nivel de arenas potencialmente 
licuables. El transporte de arenas se produce debido al aumento de presión intersticial, al 
reducirse la porosidad de las arenas por la reorganización de los granos, con los 
movimientos de cizalla cíclicos producidos por la sacudida sísmica. Los diques no 
presentan estructuración clara en su interior, cuando las arenas llegan a la superficie 
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generan volcanes de arenas (Rodríguez Pascua, 1998). Estas EDS pueden aprovechar 
discontinuidades previas como conductos de bioturbación y fallas. En el caso de intruir a 
favor de fallas pueden aparecer volcanes de arena alineados en superficie, o una única 
extrusión continua a lo largo de la falla (fig. 2.23, Audemard y de Santis (1991)).   
 
Figura 2.22: Esquema de los tipos principales de EDS provocadas por sismicidad. Modificado de 




Figura 2.23: Bloque diagrama en el que se representan las inyecciones de arena y volcanes de 
arena, intruyendo a favor de discontinuidades presentes. Modificado de Audemard y Santis (1991). 
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CAPITULO 3. Materiales y métodos  
3.1 Análisis geológico-geomorfológico y morfotectónico  
 3.1.1 Interpretación de gabinete  
Previamente a las salidas de campo, se realizó en una primera etapa la recopilación 
bibliográfica de la información existente (archivos históricos, publicaciones específicas y/o 
generales, diarios, manuscritos, mapas, etc.). A partir de las imágenes satelitales y cartas 
topográficas observadas se procedió a la identificación en el área de estudio de los rasgos 
geológicos, geomorfológicos y morfoestructurales. 
Se realizó un análisis geomorfológico y estructural del área de estudio mediante la 
digitalización de estructuras, geoformas y elementos morfoestructurales, utilizando 
modelos digitales de elevación (DEM) generados con los software de acceso libre QGis 
2.14 Essen y QGis 2.18 Las Palmas de G.C e imágenes Digital Globe proporcionadas por 
Google Earth® y fotografías aéreas oblicuas tomadas desde un avión.  
La descripción geomorfológica y la identificación de elementos morfoestructurales 
se realizó a partir del análisis de las imágenes ALOS PALSAR Global Radar Imagery, 
2006-2011, de 12,5 m de resolución espacial, de acceso gratuito y libre descarga en: 
https://www.asf.alaska.edu/sar-data/palsar/download-data/  







Los mapas se elaboraron definiendo unidades geomorfológicas (enfoque 
geomorfológico) y unidades morfoestructurales (enfoque morfotectónico). Durante la 
confección de los mismos, se seleccionaron los sitios favorables para realizar estudios de 
detalle en el campo.  
Las tareas consistieron en: 
- una descripción geomorfológica según criterios morfogenéticos (origen fluvial, 
glacial, glacifluvial, etc.) 
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-una descripción de los elementos morfoestructurales (escarpas, lineamientos, lagos y 
lagunas, drenaje controlado). 
- descripción sedimentológica de los depósitos sedimentarios aflorantes 
- análisis de las estructuras de deformación  
- interpretación de la medición batimétrica del cuerpo de agua seleccionado (laguna 
Udaeta).  
-análisis de las estructuras geológicas superficiales y subsuperficiales, a partir del 
análisis de datos obtenidos con GPS diferencial, SEV, gravímetro y magnetómetro. 
3.1.2 Control de campo 
El trabajo en el campo, consistió en el reconocimiento, clasificación y descripción de 
la geología y sedimentología, las geoformas y elementos morfoestructurales (escarpas, 
lagunas, lineamientos, fallas, drenajes y otros), de los sitios de detalle seleccionados 
previamente durante las tareas de gabinete. Cabe mencionar que el factor climático 
restringe las tareas de campo, entre los meses de octubre a abril, a lo que se suma la 
abundante vegetación existente en la región (bosque y turbales). 
En aquellos sitios elegidos para el estudio de las estructuras sedimentarias de 
deformación, se realizó la excavación del afloramiento con pico y pala, seguida de 
limpieza con espátulas y cepillos, que posteriormente fueron fotografiados para su registro, 
en la mayor parte de los casos generando mosaicos para su interpretación. Finalmente se 
dibujaron estas exposiciones resaltando sus aspectos más relevantes.  
3.2 Análisis sedimentológico y textural 
Los estudios sedimentológicos consistieron en la descripción de los perfiles 
efectuados en los afloramientos seleccionados, el análisis de las estructuras sedimentarias 
de deformación y de las microestructuras. Algunos de estos perfiles fueron muestreados 
para su análisis textural, mediante el uso de tamizadores y análisis en sedígrafo para 
determinar su granulometría.  
Para el tamizado de las muestras se utilizaron mallas N ° 1/4 (6,3 mm), N ° 10 (2,0 
mm) y N ° 18 tamices (1,0 mm), el material de granulometría más fina se analizó 
posteriormente mediante el uso del sedígrafo Malvern Mastersizer 2000, instalado en el 
laboratorio del CADIC. La muestras fueron caracterizadas granulométricamente siguiendo 
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la clasificación de las rocas sedimentarias clásticas (epiclásticas) basada en la escala 
granulométrica de Udden-Wenworth (Teruggi, 1982).  
3.2.1 Muestreo 
Muestreo para dataciones 
14
C y OSL 
Las tareas de campo también implicaron el muestreo de sedimento para dataciones 
14
C por AMS (Accelerator Mass Spectrometry o, en español, Acelerador de Espectrometría 
de Masas) y por luminiscencia ópticamente estimulada (OSL), en inglés Optically 
stimulated luminescence. Las 3 muestras para datación por AMS fueron enviadas al 
laboratorio de la Universidad de Arizona- DirectAMS Radiocarbon Dating Service. 
Mientras que otra muestra fue enviada para su datación OSL a Sao Paulo, Brasil al 
Laboratório de Datação, Comércio e Prestação de Serviços LTDA. Para cada tipo de 
muestreo se siguió el protocolo solicitado por el correspondiente laboratorio. Las edades 
obtenidas se presentan e interpretan en el capítulo 4. 
Muestreo de fondo de la laguna Udaeta 
Se realizó un muestreo de los sedimentos del fondo de la laguna usando una draga 
tipo Van Veen (fig. 3.1). Se tomaron muestras en 20 puntos seleccionados de acuerdo a las 
características geomorfológicas de la periferia, analizada previamente durante el trabajo de 
campo (fig. 3.2). Las muestras fueron agrupadas sobre la base de los diferentes sectores del 
cuerpo de agua: sector noroeste (NO), suroeste (SO), norte (N), sur (S), morfología 
positiva (MP), este (E) y área central con profundidad mayor (PM). 
Estas muestras, una vez desplegadas en el laboratorio, fueron secadas y molidas para 
ser tamizadas y posteriormente analizadas en el sedígrafo. Los resultados se describen y 
analizan en el capítulo 4. Cabe mencionar que como en el caso de los estudios 
batimétricos, para este muestreo se utilizó el bote neumático “Don Pedro”, del área Náutica 




Figura 3.1: a) Preparación de la draga para la nueva extracción de muestra en la laguna Udaeta; b) 
fotografía de la draga tipo Van Veen. 
 
Figura 3.2: Ubicación de las muestras de fondo de la laguna Udaeta. 
3.3 Análisis de la sismicidad histórica e instrumental 
Para este análisis se recopilaron registros históricos e instrumentales de la sismicidad 
en la isla de Tierra del Fuego. Se consultaron los datos históricos de diarios (La Prensa y 
La Nación) y libros con relatos de viajeros de distintos momentos en que se percibieron 













consultaron catálogos nacionales (INPRES) e internacionales (NEIC, IRIS) y 
fundamentalmente los datos brindados por la Estación Astronómica de Río Grande 
(EARG). 
A partir del análisis de los datos recopilados se realizó una evaluación de la 
peligrosidad sísmica, considerando como tal el concepto propuesto por Natural Disasters 
and Vulnerability Analysis (UNDRO, 1979), es decir la probabilidad de ocurrencia de un 
evento sísmico potencialmente desastroso durante cierto periodo de tiempo en un sitio 
dado. El análisis se presenta en el capítulo 4. 
3.4 Análisis de las Estructuras de Deformación sedimentaria (EDS) 
La selección de los afloramientos para estudiar las EDS tuvo en cuenta algunos de 
los factores más comunes que condicionan la potencialidad para originar EDS (Obermeier 
et al., 1990; 1993; Tinsley et al., 1985; Amick et al., 1990) como: litología, distribución del 
tamaño de granos, profundidad de aguas subterráneas o nivel freático, profundidad con 
respecto a la superficie topográfica, edad del depósito, densidad, cohesión y potencia de los 
sedimentos. 
3.4.1 Selección de sitios de estudio 
El objetivo en cada sitio fue reconocer EDS, describir el tipo de sedimentos y 
proponer un origen.  
Se eligieron sitios donde: 
- se pudiera aprovechar la exposición natural, siendo mínimo el impacto en el paisaje  
- la cobertura vegetal y la bioturbación fueran mínimas  
- la deformación del depósito tal que permitiera un registro estratigráfico continuo, 
con horizontes guías o marcadores de la deformación 
- se tuviera fácil acceso, ya que si bien la mayoría de los casos se accedió a pie, en 
general los perfiles se realizaron cerca de un camino. 
- se pudieran obtener los permisos de propietarios de campos y/o del Municipio de 
Tolhuin para acceder a los sitios. En general se obtuvieron los permisos necesarios, salvo 
en el caso de los sitios del litoral Atlántico y sectores del río Irigoyen. Esto restringió la 
extensión del área de estudio por el este.  
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3.5 Métodos de prospección geofísica 
En esta sección se presenta la metodología aplicada para los distintos estudios 
realizados. Estas tareas se realizaron con la colaboración de investigadores y técnicos 
asociados al Laboratorio de Geomorfología y Cuaternario del Centro Austral de 
Investigaciones Científicas (CONICET-CADIC), grupo de trabajo en el cual se desarrolló 
la mayor parte de esta tesis. Ramiro López (CPA-CADIC) colaboró en la toma de datos 
batimétricos y junto a Ignacio Magneres (CPA-CADIC) colaboraron en la realización de 
los Sondeos Eléctricos Verticales (SEV). La Dra. Claudia Prezzi (CONICET-IGEBA-
UBA) trabajó en el procesamiento de datos de los SEV y gravímetro, y la Dra. María Julia 
Orgeira (CONICET-IGEBA-UBA) colaboró en la medición y procesamiento de los datos 
magnetométricos. 
3.5.1 Batimetría 
El estudio batimétrico se realizó en un cuerpo de agua ubicado en el tramo central del 
SFMF conocido como laguna Udaeta o Negra (54°33'32.70" S y 66°44'52.36"O). La 
finalidad del mismo fue adquirir conocimiento sobre la profundidad y la topografía 
subacuática del cuerpo de agua para interpretar su génesis y su caracterización como un 
elemento morfoestructural asociado al SFMF.   
El relevamiento batimétrico se realizó durante dos campañas efectuadas en abril y 
octubre del año 2014. Para esta tarea se requirió el apoyo de Luján Pagnossin y Marcelo 
Pérez, personal del área de Náutica y Buceo del CADIC, que tiene como función proveer 
las facilidades logísticas para las actividades acuáticas. La embarcación utilizada en ambas 
campañas fue el “Don Pedro”, un bote neumático con motor fuera de borda (fig.3.3). 
Se utilizó una ecosonda Navman Fishfinder portátil modelo 4500, que ejecuta una 
emisión de señales mediante un pulso ultrasónico en forma de cono que viaja hacia el 
fondo a una velocidad de aproximada de 1463 m.s
-1
 (fig. 3.3b). El relevamiento consistió 
en el levantamiento de 20 líneas distribuidas en sentido noreste-suroeste y 15 líneas en 
sentido noroeste-sureste, separadas a una distancia de aproximada de 90 m y trazando una 
trayectoria en zigzag. En cada línea se realizó la toma continua de los valores de 
posicionamiento geográfico y profundidad, registrando un punto (dato) cada 3 segundos, 




Figura 3.3: a) Vista al E desde el bote; b) ecosonda Navman Fishfinder portátil modelo 4500, 
utilizada durante el relevamiento; c) maniobra para sacar el bote de la laguna. 
 
La topografía subacuática del cuerpo de agua se obtuvo a través de la elaboración de 
un modelo de elevación digital del terreno (DEM) con los datos batimétricos obtenidos 
durante las campañas, para lo cual se utilizó el software de acceso libre QGis 2.14 Essen. 
Las profundidades obtenidas se expresan tomando como referencia 0 m a la altitud de la 
línea de costa. Los modelos tridimensionales y los modelos de curvas de nivel de las 
diferentes secciones del cuerpo de agua se obtuvieron con el software antes mencionado. 
Los datos fueron procesados utilizando una interpolación triangular lineal, la cual suaviza 
las curvas –isobatas- utilizando el componente "v.generalize" del software. 
A partir de los datos batimétricos, del DEM y de las mediciones de campo, se 
calcularon los parámetros morfométricos (Tabla 3.1) siguiendo a Hutchinson (1957) para 
caracterizar al cuerpo de agua, cuyos resultados se presentan y analizan en el capítulo 4. 
 
Figura 3.4: Trayectoria del bote en 








Longitud Máxima  Distancia en línea recta entre los dos puntos 




Es la distancia máxima entre las orillas del 
lago, en ángulo recto con la línea de 
longitud máxima.  
b= A/1 
Área Corresponde al área de la superficie de 
cualquier curva de nivel situada a una 
profundidad z. 
A 
Volumen Corresponde a la integral de las áreas de 
cada estrato a profundidades sucesivas, 
tomadas desde la superficie hasta la 
profundidad máxima. 
V= h (A1+A2+A1A2) 
      3 
Perímetro Es la línea o conjunto de líneas que forman 




Es el cociente entre el perímetro del lago 
(L) y el perímetro de una circunferencia de 
la misma área. 
DL=       L 




Profundidad mayor del lago  zm 
Profundidad 
media 





Es la profundidad máxima expresada como 
porcentaje del diámetro medio. 
zr= 50 zm   
           A0 
Tabla 3.1: Parámetros morfométricos propuestos por Hutchinson (1957) para la caracterización de 
cuerpos de agua. 
3.5.2 Relevamiento topográfico de precisión  
Mediante el uso de GPS diferencial se realizaron tres transectas sobre la traza 
principal del SFMF en el sitio laguna de los Castores (54°33'5.07"S / 67° 3'0.16"O) (fig. 
3.5.a). El objetivo de este relevamiento fue medir la altura de la escarpa y comparar entre 
las tres transectas (T1, T2 y T3). Para este registro se utilizó un GPS diferencial marca 
Mobile Mapper, modelo Magellan, Thales. Las observaciones de puntos se registraron 
como dinámicos cada 1 segundo. El procesamiento de datos es de tipo post-proceso y se 
ajustó a la base Ramsac más cercana que ofrece en su web el IGN, denominada AUTF, y 
emplazada físicamente en el Aeropuerto Internacional Malvinas Argentinas de la ciudad de 
Ushuaia. El software utilizado para realizar los procesos de líneas de base es el GNSS 
Solutions Versión 2.00.03. La distancia en línea recta entre el levantamiento y estación 
base ronda los 90 km de distancia, muy superior a lo recomendado por los fabricantes de 
este tipo de equipos. De todas maneras, se obtuvieron valores con índices de confianza que 
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rondan los 50 cm tanto horizontales como verticales; todos aquellos que superaron este 
valor fueron removidos de la base de datos. En todos los casos se trabajó con un PDOP 
inferior a 3.5. Se midieron para la transecta 1 (T1): 29 puntos; para transecta 2 (T2): 34 
puntos y para la transecta 3 (T3): 11 puntos (fig. 3.5b). En cada caso se tomaron datos de 
acuerdo a lo que el equipo podía registrar, ya que el principal factor limitante para estas 
mediciones fue la cobertura del bosque. Los resultados y la interpretación de los mismos se 
presentan en el capítulo 4.  
En el sitio de interés laguna Udaeta (54°33'32.70" S y 66°44'52.36"O), se realizó 
también un relevamiento con GPS diferencial, sobre un segmento de la Ruta Provincial 
N°23 (fig. 3.6a). El principal objetivo fue tener una mayor precisión en la medición de 
coordenadas y valores altimétricos de los puntos que se tomaron como estación de 
medición para efectuar la magnetometría y gravimetría. Para este relevamiento se utilizó el 
GPS Trimble, modelo R8s, el cual posee habilitación de bandas L1 y L2. Los datos 
obtenidos fueron procesados mediante software Trimble Business Center. Se midieron 59 
puntos para el sitio de la laguna Udaeta, los cuales sirven de referencia para las mediciones 





Figura 3.5: a) Ubicación del sitio laguna de Los Castores con círculo naranja; b) ubicación de las 







Figura 3.6: a) Ubicación del sitio de interés en la laguna Udaeta; b) puntos medidos con el GPS 
diferencial, magnetómetro y gravímetro. 
3.5.3 Sondeo Eléctrico Vertical (SEV) 
Los Sondeos Eléctricos Verticales realizados tuvieron como finalidad identificar las 
estructuras tectónicas en profundidad. Se efectuaron en la laguna Udaeta por ser 
considerada ésta un sitio de interés, debido a su ubicación sobre la traza principal del plano 
de falla del SFMF y sus dimensiones. 
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El equipo utilizado fue un Resistivímetro digital de marca GEOMETER MPX-400 By 
PONTI Electronics, el cual utiliza dos módulos: transmisor y receptor (fig.3.7). 
Se realizaron 10 mediciones de SEV durante dos campañas en abril de 2015 (6- 
SEV) y en octubre de 2016 (4-SEV).  
 
 
Figura 3.7: a) Medición con SEV (módulos y electrodos) durante la campaña de abril de 2015; b) 
transmisor y receptor durante campaña de octubre de 2016. 
3.5.4 Magnetometría 
El campo magnético terrestre se midió en 59 estaciones utilizando un magnetómetro 
Geometrics G856 de precesión protónica (fig. 3.8a). La georeferenciación de cada una de 
las estaciones se determinó mediante el uso de un GPS diferencial. Las estaciones fueron 
medidas en su mayoría sobre un segmento de la traza de la Ruta Provincial N°23, al O de 
la laguna Udaeta, al S y hacia el E del cuerpo de agua. Estos datos fueron procesados de 
manera de generar una sola transecta que integró todos los datos, los cuales se presentan en 
el capítulo 4.  
3.5.5 Gravimetría 
Los datos gravimétricos fueron tomados durante una campaña en febrero de 2017. 
Para este estudio se operó con el gravímetro marca ZLS, modelo Burris Non-Calibrated 
Screw Gravity Meter, Versión STANDARD, y las estaciones fueron georeferenciadas con 
GPS diferencial (fig. 3.8b). Se utilizaron datos gravimétricos de anomalía de aire libre y 
anomalía de Bouguer a partir de mediciones terrestres en 47 estaciones gravimétricas. La 
mayor parte de las mediciones se realizaron sobre la traza de la Ruta Provincial N°23. Los 










CAPITULO 4. Resultados 
4.1 Geomorfología 
En el sector central de la Isla Grande de Tierra del Fuego se han realizado estudios 
geomorfológicos previos (Coronato et al., 2002, 2004b y 2009) que sirven de base al 
desarrollo de este estudio y que han sido mencionados en el capítulo “Antecedentes” de 
este manuscrito de tesis; razón por la cual, en los próximos apartados la descripción 
geomorfológica se restringe a la porción centro oriental del área de estudio (fig. 4.1.1). 
Desde los sectores cercanos al cruce del río San Pablo por el SFMF y hacia el E, se han 
analizado las siguientes unidades geomorfológicas.  
Entre el río Turbio y el río San Pablo (fig. 4.1.2) se reconocieron morenas laterales 
separadas por depresiones alargadas que funcionaron como canales de salida de agua de 
fusión glacial. Las morenas ubicadas al sur del SFMF alcanzan los 240 m s.n.m. y están 
separadas por valles en los que se identificaron niveles aterrazados (fig. 4.1.2). En este 
mismo sector, se reconocieron depósitos que corresponderían al ápice del abanico 
glacifluvial descripto por Coronato et al. (2002 y 2009), adosados al cerro Mesa e 
indicados en la figura 4.1.3, y hacia el fondo de la figura 4.1.3a se reconocieron las 
planicies de outwash del frente morénico de la localidad Tolhuin ubicadas al N del SFMF.  
El abanico glacifluvial fue descripto por Coronato et al. (2002) generado por 
corrientes de agua de fusión del hielo glacial que ocupaba las laderas y valles de las sierras 
ubicadas al sur de este abanico (fig. 4.1.2). Así interpretado, el abanico es resultado de la 
depositación glacifluvial en un ambiente marginal al hielo. Se identificaron cuatro niveles 
aterrazados para este sector (fig. 4.1.3). El nivel de terraza IV, corresponde al más antiguo, 
con una altura de 220 m s.n.m. corresponde a depósitos de morenas laterales El nivel de 
terraza III, posee una altura de 200 m s.n.m, se interpreta correspondiente a los depósitos 
del ápice del abanico glacifluvial y está disectado por el SFMF (Coronato et al., 2002 y 
2009). El nivel de terraza II posee alturas aproximadas de 145 m s.n.m, están dispuestas 
dentro del valle fluvial del río Turbio próximas al área del ápice del abanico y corresponde 
a depósitos glacifluviales. El nivel I, con altura de 122 m s.n.m, corresponde al nivel actual 









Figura 4.1.2: Unidades geomorfológicas reconocidas en el valle del río Turbio y zonas aledañas. La 
elipse amarilla indica la ubicación de la figura 4.1.3, el triángulo verde la ubicación de la muestra 





Figura 4.1.3: Vista panorámica desde el punto ubicado en la fig. 4.1.2: a) hacia el N, niveles del 
ápice del abanico glacifluvial adosados a la ladera del cerro Mesa; en un tercer plano se observan 
las planicies de outwash, b) vista al E de niveles aterrazados reconocidos en el sector del río 
Turbio. 
 
Se infiere que la actividad del SFMF interrumpió la esperable evolución del abanico 
glacifluvial, causando una obstrucción en el sentido del flujo del río Turbio, y desviando su 
curso hacia el O hasta desembocar en el lago Fagnano. La muestra datada por OSL para 
sedimentos correspondientes al ápice del abanico glacifluvial, en la intersección de las 
coordenadas 54°32'46.50"S y 67°7'9.3"O (fig.4.1.2) arrojo una edad de 26.000 + 4500 A.P. 
Esto permite considerar la generación del abanico glacifluvial durante el Pleistoceno 
tardío, en tiempos de desarrollo del Último Máximo Glacial, y al SFMF como el principal 
elemento responsable de la disección de la geoforma y de la interrupción del drenaje 
posglacial sobre el mismo para desviarlo hacia la cuenca del lago Fagnano, ubicada al O.  
Hacia el E del río Turbio, teniendo como eje principal el SFMF, se identificaron 
turberas de Sphagnum sp., desarrolladas sobre antiguos canales de fusión glacial. También 
se reconocieron morenas que alcanzan los 250 m s.n.m, y son definidas en este trabajo 
como morenas de fondo, principalmente por su composición litológica (till basal). Estas 
morenas se encuentran adosadas a las paredes laterales de colinas con núcleos rocosos que 
han sido observadas a lo largo de todo el SFMF y que pierden altura hacia el E. Estas 
colinas con núcleos rocosos tienen una altura media de 200 m, cumbres de forma 
redondeadas, separadas por valles ocupados por turbales. Se interpreta que este relieve fue 
afectado por avances glaciarios a lo largo del Pleistoceno. Según Meglioli (1992), estos 
valles ocupados por turbales son resultado del modelado de corrientes de aguas de fusión 
glaciaria activas durante los distintos eventos glaciarios del Pleistoceno Medio y/o durante 
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la Última Glaciación. Este autor no reconoció la presencia de morenas en la región. Sin 
embargo, mapeó la extensión de depósitos de grava y arena que cubren la mayoría de los 
afloramientos rocosos, a los que denominó “Fuegian Gravels” y los interpretó como 
remanentes glacifluviales de la Gran Glaciación Patagónica (1,15-1,05 Ma según Coronato 
et al., 2004b).  
La figura 4.1.4 muestra el sector del río Ginebra, donde se puede observar el control 
estructural del SFMF en el drenaje. Las lagunas se localizan a lo largo del SFMF, en 
algunos casos en el bloque norte y en otros sobre el bloque sur, indicando una alternancia 
entre bloques elevados y hundidos (fig. 4.1.5).  
Hacia el E, y en el sector de la laguna Udaeta ubicada en el centro este de TDF, se 
han reconocido depósitos morénicos, valles de fusión glaciar cubiertos por turbales y 
colinas con núcleos rocosos (fig.4.1.6). Las morenas se disponen entre cotas de 200 y 235 
m s.n.m. Están compuestas por till basal y separadas por valles cubiertos por turbales de 
Sphagnum sp.  
El drenaje posee un fuerte control estructural en algunos sectores, presentando un 
diseño paralelo al eje principal del SFMF. Se destacan los valles fluviales de los ríos 
Láinez y El Vasco que fluyen hacia el NE, y el río Irigoyen que en tramos, fluye hacia el E 
casi paralelo al rumbo de las principales estructuras del SFMF, mientras que en la cuenca 





Figura 4.1.4: Vista aérea, a) sector al E del río San Pablo, donde se observa la formación de una 
laguna en el bloque N del SFMF y la terraza kame 1; b) sector del río Ginebra, obsérvese la 
presencia de una laguna en el bloque S del SFMF y las colinas con núcleo rocoso (lomos de 
presión) controladas por el SFMF. Al fondo, las áreas con bosque corresponden a las morenas del 
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valle del río San Pablo con turberas y el espacio abierto corresponde a la planicie de outwash y el 
fondo de valle. 
 






Figura 4.1.6: Unidades geomorfológicas del sector río Láinez y laguna Udaeta 
 
Estudio de caso: laguna Udaeta 
El estudio de la laguna Udaeta resultó de especial interés, debido a su ubicación 
sobre el rumbo principal de las estructuras del SFMF. Las mediciones batimétricas que se 
realizaron en el cuerpo de agua permitieron calcular sus parámetros morfométricos, los 







Parámetro morfométrico Valores Calculados 
Longitud Máxima (l) 1.720 m (en sentido NO) 
Anchura o Amplitud Máxima 1.410 m 




Perímetro (L) 4911m 
Desarrollo del perímetro 
(DL) 
1,09 
Profundidad máxima (zm) 25,9m  
Profundidad media 12,53m 
Profundidad relativa (z) 1,81% 
 
Tabla 4.1.1: Parámetros morfométricos de la laguna Udaeta (de acuerdo a Hutchinson, 
1957). 
 
La longitud máxima (1) es de 1720 m en sentido NO, representando la mayor 
distancia continua de la superficie del agua, con la cual puede interactuar el viento y 
generar oleaje. El perímetro (L) es de 4911 m. El valor del desarrollo del perímetro (DL) es 
de 1,09, lo cual permite asignar una forma circular, con un leve alargamiento en sentido E-
O, en coincidencia con la dirección del SFMF. La disposición de las isobatas denota una 
cuenca con una profundidad máxima (zm) de 25,9 m. La profundidad relativa (z) de 1,81% 
indica un comportamiento hidrológico poco estable a pesar que no se registraron 
observaciones de campo que indicasen variaciones notables del cuerpo de agua a lo largo 
de los años. 
La batimetría muestra el desarrollo de dos subcuencas en la laguna Udaeta, una 
ubicada en la zona noreste (A) y otra en la porción noroeste (B) (fig. 4.1.7). De acuerdo 
con la configuración de las líneas de contorno, la subcuenca A es asimétrica, más ancha y 
más profunda que la subcuenca B, que es cónica o en forma de embudo, con una incisión 
más pronunciada alrededor de 15 m y 17 m. Las dos subcuencas están separadas por un 
promontorio que alcanza 5 m y 10 m de profundidad. Está ubicado en el sector SO de la 
laguna en el que las curvas batimétricas poseen una continuidad con las geoformas 
observadas en superficie (fig. 4.1.7). Por ello, este promontorio es interpretado en este 
trabajo como la continuación de la morena situada en la costa O en la laguna. La 
subcuenca A incluye la mayor parte del cuerpo de agua y pierde profundidad hacia la costa 
S de la laguna.  
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A lo largo de la costa norte de la laguna, el punto topográfico más alto en el área 
circundante (235 m s.n.m., fig. 4.1.6) corresponde a morenas que poseen una pendiente 
entre 3° y 9° hacia el sureste. En este sector, se han identificado escarpas, que muestran 
abundantes árboles caídos, algunos de los cuales están arrancados desde la raíz. 
 
Figura 4.1.7: Configuración batimétrica de la laguna Udaeta y localización de los perfiles 
 
Las playas de grava están escasamente desarrolladas alrededor del cuerpo de agua, 
las de mayor extensión tienen lugar a lo largo de la costa SE, con una anchura de hasta 10 
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m. Las formas de relieve que se producen a lo largo del margen sur tienen elevaciones de 
hasta 215 m s.n.m. y corresponden a morenas, con una pendiente general hacia el N, que 
oscila entre 4° y 6 °. La construcción de la Ruta Provincial N° 23 que sigue la costa S del 
cuerpo de agua de O a E ha expuesto el till basal que constituye las morenas, depósitos 
glaciofluviales con niveles glacilacustres intercalados y capas de turba. Sobre estas 
unidades, se ha desarrollado un suelo poco profundo que soporta el bosque de Nothofagus 
sp.  
Se analizaron muestras de sedimentos del fondo de la laguna de los diferentes 
sectores de las cuencas: NO y SO, norte (N), sur (S), morfología positiva (MP), este (E) y 
área central con profundidad mayor (PM) (fig. 4.1.8). Los análisis de textura determinaron 
el contenido de arcilla, limo, arena y grava (fig. 4.1.8). En el sector N, el muestreo se 
realizó lo más cerca posible de la costa. Sin embargo, vale la pena mencionar que a lo 
largo de todo el talud norte se observó una abundante cantidad de troncos y árboles caídos 
y sumergidos. Esta condición dificultó el muestreo en sectores cercanos a la costa. Los 
árboles caídos y troncos pueden asociarse con cicatrices de deslizamiento de tierra, que se 
observaron a lo largo de la costa N. La composición predominante es el limo y la arena, 
con una pequeña proporción de gravas en el sector NO (fig. 4.1.9).  
 
Figura 4.1.8: Ubicación de las muestras de fondo tomadas en la laguna Udaeta. Referencias: NO: 




El muestreo dió como resultado un alto contenido de grava en MP-3 y de arena en 
MP-1 y MP-2, mostrando también en los demás puntos un predominio de arena y grava. El 
tamaño de grava oscila entre 4 y 8 cm de longitud. El alto contenido de grava en las 
muestras MP-3 y MP-2 es consistente con la interpretación de una continuidad de la 
morena de la costa O bajo la superficie del agua en la morfología positiva. Las muestras 
tomadas en los sectores S y SO poseen un mayor contenido de limo y arena, con menor 
cantidad de arcilla. Estos depósitos finos se asemejan a los descritos a lo largo de una 
secuencia sedimentaria ubicada en la costa SO, donde los sedimentos pertenecen a la 
secuencia paleolacustre y fluvioglacial (Onorato et al., 2017). 
Hacia el E, el sedimento del fondo muestra un contenido variado. Las zonas de 
muestreo situadas en el NE (E-4 y E-5), están compuestas por gravas asociadas al material 
transportado desde la costa N, donde se identificaron cicatrices de deslizamiento. Las 
muestras tomadas en E-1, E-2 y E-3 tienen un alto contenido de arena y limo. Estos 
sedimentos también pueden asociarse a depósitos de antiguos valles de aguas de deshielo 
que actualmente están cubiertos por turberas situadas en el sector O y E del cuerpo de 
agua. Las tareas de muestreo también avanzaron hacia la parte más profunda, la cual ha 
mostrado un contenido predominante de limo y arena (PM-1, PM-2, PM-3 y PM-4). Sin 
embargo, en comparación con las muestras obtenidas en otros sectores, también muestran 
un gran contenido de arcilla, un resultado esperado para la parte más profunda del cuerpo 
de agua. 
Después de analizar los parámetros morfométricos y utilizando las metodologías 
actuales para la caracterización de los lagos (Pérez y Ramírez Restrepo, 2008), se 
interpreta al cuerpo de agua Udaeta como un pequeño lago y se propone cambiar la 
tipología y toponimia original de laguna a lago. Esto queda justificado desde el punto de 
vista morfológico, debido a que posee una profundidad superior a 10 m, por su estado 




Figura 4.1.9: Tamaño de grano para cada muestra de sedimento del fondo de la laguna Udaeta. 
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4.2 Morfotectónica  
El SFMF muestra a lo largo del área de estudio numerosas evidencias 
morfotectónicas, típicas de fallas transcurrentes. Las evidencias más características 
corresponden a escarpas de falla (fault scarps), lineamientos (lineaments), valles y drenajes 
lineales (linear valleys and rivers), drenaje desviado (offset drainage), abras de viento 
(wind gaps) e inversión del drenaje (drainage inversion). Otras evidencias son las lagunas 
de falla (sag ponds), cuencas de tracción (pull-apart basins) y lomos de falla de obturación 
y de presión (shutter ridges y pressure ridges) (fig.4.2.1). 
4.2.1 Escarpas de falla (fault scarps) 
De acuerdo a Yeats et al. (1997), una escarpa es una vertiente formada por el 
desplazamiento de la superficie de la tierra por movimiento de una falla. El eje principal de 
fallamiento del SFMF está definido por escarpas de falla. Sin embargo, el bosque cerrado 
de Nothofagus sp. y la cubierta de turberas que se extienden en la zona de estudio sumado 
a la erosión fluvial intensa, obstaculizan en algunas secciones, la identificación de las 
escarpas de falla. Sin embargo, se pudieron reconocer escarpas a partir del análisis de las 
imágenes satelitales y trabajos de campo. Estas escarpas poseen la cara libre expuesta en 
direcciones opuestas a lo largo del trazado del SFMF es decir, hacia el N en algunas 
secciones y hacia el S en otras, típicos de sistemas de falla transcurrentes (fig. 4.2.1).  
Las escarpas más notables pueden identificarse en el SFMF a lo largo de 34 km, 
desde la cabecera oriental del lago Fagnano y hasta 3,19 km al E del lago Udaeta (fig. 4.2.1 
y fig.4.2.2). Estas escarpas son evidencia de que hubo un desplazamiento vertical sumado 
al transcurrente, y que generaron la obturación y perturbación del patrón del drenaje y 
modificaron el curso de algunos ríos.  
Costa et al. (2006) en los alrededores de Tolhuin y Estancia La Correntina-Río San 
Pablo (fig. 4.2.3), reconocieron escarpas de hasta 11 m de altura. Estos autores analizaron 
el registro paleosísmico de la falla en una trinchera, además realizaron dataciones de 
14
C 
del material turboso, lo que les permitió efectuar un análisis crono-estratigráfico 
correspondiente a los últimos 8.000 años, interpretando por lo menos dos eventos sísmicos 
con rupturas superficiales previos al sismo de 1949. Sin embargo, la componente vertical 
observada o reportada de los sismos de 1949 nunca fue mayor de 1 m por lo que sugirieron 









Figura 4.2.2: Vista al O de la escarpa principal del SFMF. 
 
En el sector de la laguna de Los Castores (54°33´04.4´´ y 67°2´53.1´´), se observaron 
dos escarpas paralelas de rumbo aproximado E-O y con la cara libre al S (fig. 4.2.4). En 
este sector el SFMF posee una expresión superficial conformada por escarpas compuestas, 
una escarpa principal y otra pequeña escarpa asociada (E1 y E2). Se realizaron 3 transectas 
representativas debido al fácil acceso en este sector, a fin de medir las escarpas, para esto 
se trazaron perfiles topográficos de detalle transversales a la traza de la falla (transectas N-
S), utilizando un GPS diferencial, con una precisión de 50 cm (fig. 4.2.3). Las escarpas 
medidas se localizan al N y E de la laguna de Los Castores, y se infiere que en parte, 
algunas de estas escarpas o ambas, podrían estar controlando su costa N.  
La transecta 1(T1), está ubicada a 450 m al O de la laguna de Los Castores, posee 
una extensión de 469 m, la transecta 2 (T2) se extiende por 1395 m, está ubicada a 750 m 
al E de la laguna Los Castores y la transecta 3 (T3) de 58 m de extensión, está ubicada a 
4,7 km al E de la laguna (fig.4.2.3). 
La escarpa E1 posee una altura de 37 m en la T1, en la T2 las mediciones arrojaron 
40 m, mientras que en la T3 el relieve en general pierde altura hacia el S, alcanzando 13 m, 
respecto a los aproximadamente 230 m s.n.m. del nivel de base, que se mantiene en las tres 
transectas (fig. 4.2.5). La escarpa E2, fue medida en la T1 con una altura de 30 m, en la T2 
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se obtuvo una altura menor de 15 m y en la T3, el E2 mide 11,66 m. Las mediciones para 
el E2 muestran en general una pérdida de altura hacia el E.  
 
 
Figura 4.2.3: Ubicación de las transectas T1, T2 y T3 trazadas perpendicularmente a las escarpas 
E1 (escarpa 1) y E2 (escarpa 2). 
 
 
Figura 4.2.4: Vista al N de las escarpas E1 y E2. 
 
En el caso de las T1 y T2, las escarpas E1 y E2 pueden identificarse con claridad, ya 
que el escalón es bastante notable, en la T1 se midió una distancia horizontal entre el E1 y 
E2 de 47,5 m, para la T2 esta distancia es de 205,35m (fig. 4.2.5). En la T3, se hizo más 
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difícil señalar las dos escarpas en el campo. Si bien es de menor longitud debido al difícil 
acceso, el perfil topográfico construido a partir de las mediciones del GPS diferencial 
permitieron identificarlas separadas a menor distancia, alcanzando los 2,59 m.  
Las mediciones realizadas arrojaron como resultado una altura máxima para E1 de 
40 m medido en la T2, mientras que en la T3 más cercana a la Estancia la Correntina-río 
San Pablo la altura de la escarpa disminuye a 13 m. El E2 tambien pierde altura en la T3, 
alcanzando 11,66 m. Las mediciones tanto para el E1 y E2 representan con seguridad más 
de un evento sísmico. Si se consideran los estudios realizados con anterioridad por Costa et 
al. (2006), se podria inferir que uno o varios eventos sísmicos provocaron más de 1 m de 
desplazamiento vertical. 
 





Figura 4.2.6: a) Vista al E, paralela al rumbo de la falla, en el sector de la T1, b) vista hacia el S 
descendiendo durante la medición de la T1, la diferencia de altura entre las dos personas indica la 
escarpa E2 señalada en la fig. 4.2.5a. 
 
También en el sector del lago Udaeta se pudieron reconocer dos escarpas, las cuales 
controlan la costa N y S del cuerpo de agua (fig.4.2.7). Éstas fueron identificadas en una 
primera instancia a partir del análisis de imágenes satelitales y aéreas (fig. 4.2.7), con el 
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posterior control en el campo. Parte de una morena conforma la costa N del lago, es el 
punto topográfico más alto de la zona analizada (235 m s.n.m.), con una pendiente entre 3° 
y 9° hacia el SE. En este sector, se han identificado escarpas que muestran abundantes 
árboles caídos, algunos de los cuales están desarraigados masivamente. 
 
 
Figura 4.2.7: Vista aérea oblicua hacia el NO del lago Udaeta, las costas N y S, están delimitadas 
por las escarpas Norte y Sur marcadas en línea roja con indicación del labio hundido. 
 
4.2.2 Lineamiento (lineament) 
Es una característica fisiográfica lineal del terreno, que consiste generalmente en una 
alineación de elementos topográficos, morfológicos, hidrográficos, vegetales u de otra 
índole, que pueden reflejar control por la geología subyacente, en particular fallas (PMA, 
2008). 
En el sector de la estancia La Correntina (fig.4.2.8), se identificaron lineamientos con 
un diseño paralelo y en echelon con rumbo dominante NE a ENE. Este arreglo es 




Figura 4.2.8: DEM de ubicación de la Estancia La Correntina y de las estructuras echelon medidas, 
a) diagrama de roseta indicando el rumbo de los lineamientos medidos en el sector de la estancia 
La Correntina. 
 
En el sector del lago Udaeta, se reconocieron lineamientos que afectan los depósitos 
morénicos emplazados en la margen N, poseen un arreglo en echelon con rumbos de 45° 
NE, 57° NE, 50° NE y 76° NE (fig.4.2.9). Estas estructuras son interpretadas como un 
sistema de cizallas antiriedel asociadas a la estructura principal del SFMF.  
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Hacia el E del lago Udaeta, se identificaron otros lineamientos con arreglo en 
echelon que ya fueron mencionados por Lodolo et al. (2003). Los mismos fueron 
identificados a partir del análisis de imágenes satelitales y el uso de un DEM, pero no fue 
posible acceder a los sitios de interés para su corroboración de campo por cuestiones de 
accesibilidad. La mayor parte de estos lineamientos se encuentran afectando el valle del río 
Irigoyen (fig.4.2.9).  
 
 
Figura 4.2.9: DEM de ubicación del lago Udaeta y de las estructuras medidas, a) diagrama de 
roseta indicando el rumbo de los lineamientos medidos en el sector NE del lago Udaeta. 
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4.2.3 Valles y drenajes lineales (linear valleys and rivers) 
Los valles lineales se originan cuando un curso de agua que se alinea sobre una zona 
de falla, que presenta mayor fracturación que el entorno, da lugar a una profunda incisión 
(PMA, 2008). Sin embargo, el control estructural puede ser pasivo o activo, es decir, no 
siempre un drenaje lineal o valle lineal comprueba la presencia de una falla activa. En el 
SFMF éstos se observaron en su mayoría en el bloque S, poseen un rumbo general NE a 
ENE y ONO a O-E en respuesta a fallas regionales riedel y antiriedel, que son muy 
notables tanto en imágenes satelitales como en los modelos digitales de elevación (fig. 
4.2.10). A modo de ejemplo se pueden mencionar, al S del área de estudio, el caso del valle 
Carbajal-Lasifashaj (VCL), con una extensión aproximada de 113 km, extendiéndose 
desde territorio chileno hasta las costas del Canal Beagle con un rumbo NO (fig. 4.2.10). 
Otros ejemplos son los valles lineales señalados en la figura 4.2.9, identificados al SO y 
NE del cerro Kashem y Nahuin, denominados VLKN-S (sur) y VLKN-N (norte), de rumbo 
ONO, Knokeke (VLK), con un rumbo ENE, y el valle lineal Lucio López (VLL) con una 
extensión de 42 km y un rumbo general O-E paralelo al SFMF (fig.4.2.10).  
 
4.2.4 Control del drenaje 
Drenaje desviados (Offset drainages) 
En términos generales, refiere al sistema de escorrentía canalizada. El drenaje, y 
particularmente el de canales de menores dimensiones, es muy sensible a la pendiente de la 
superficie terrestre y a sus variaciones. Es esta característica que hace del drenaje un 
indicador muy importante de procesos tectónicos activos (PMA, 2008). Los cursos de agua 
que han sido afectados por el movimiento de una falla activa son denominados drenajes 




Figura 4.2.10: DEM de ubicación de los Valles Lineales del sector cerro Nahuin y cerro Kashem, 
cerros Knokeke y Lucio López, al NO y S del área de estudio.  
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Debido a que el drenaje en el área analizada presenta una fuerte angularidad en 
relación con la traza del SFMF y fallas asociadas, se han identificado desplazamientos 
sinestrales de valles menores. El río Turbio es un claro ejemplo de drenaje obturado y 
desviado debido a las estructuras del SFMF (Coronato et al., 2002). El río Turbio tiene sus 
nacientes en la vertiente norte de las sierras de Lucio López, a una altura aproximada de 
800-900 m s.n.m, desde donde drena hacia el NO. En su cuenca media, es controlado 
estructuralmente y fluye hacia el NE, hasta llegar al sector afectado por el SFMF, donde 
las escarpas de falla provocaron el desvío del río hacia el O para desembocar en la 
actualidad en el lago Fagnano (fig. 4.2.11, Coronato et al., 2002), modificando la dirección 
de su antiguo cauce. Éste fluía hacia el NE, hasta el Océano Atlántico, como un afluente 
del actual río San Pablo.  
 
Figura 4.2.11: Imagen satelital Digital Globe donde se señalan cursos actuales de los ríos Turbio 
y San Pablo y ubicación del antiguo abanico glacifluvial del río Turbio. 
 
Un caso particular de cauce desviado es el tramo inferior del río Turbio (figura 
4.2.11), el cual se origina en la vertiente norte de las Sierras de Lucio López, varios 
kilómetros al sur del trazo de falla principal del SFMF. Coronato et al. (2002, 2009) 
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señalaron, sobre la base de las evidencias geomorfológicas identificadas que este río 
drenaba al frente montañoso en dirección al NE, confluyendo con el río San Pablo, en un 
sector de su cuenca media (figura 4.2.12, etapa 1). Durante el desarrollo del Último 
Máximo Glacial, habría actuado como corriente de descarga de agua de fusión glacial 
(outwash stream) de los cuerpos de hielo que ocuparon el mencionado frente montañoso. 
La carga detrítica de la corriente de agua se depositó en forma de abanico glacifluvial 
sobre una planicie del mismo origen, resultante del retroceso del paleoglaciar Fagnano 
(Coronato et al., 2002, 2009) (figura 4.2.12, etapa 2). La datación OSL realizada en 
sedimentos del ápice del abanico arrojó una edad de 26.000 + 4500 A.P., edad coincidente 
con la ocurrencia del Último Máximo Glacial en Tierra del Fuego (Rabassa et al., 2008). 
Dado que, en la actualidad, el ápice del abanico glacifluvial se encuentra separado del resto 
de la geoforma por el escarpe de falla, se interpreta que la actividad tectónica que lo 
originó comenzó a manifestarse, al menos en superficie, luego de 26 ka A.P., es decir en 
tiempos posglaciales (figura 4.2.12, etapa 3).  
Una vez generado el escarpe, se produjo una obturación al drenaje y el cambio de 
nivel de base del río Turbio, el que fue forzado a fluir hacia el oeste, desconectándose de la 
cuenca del río San Pablo y convirtiéndose en un claro ejemplo de cauce desviado.   
Las etapas de evolución de este proceso de desvío de cauce se representan en la 
figura 4.2.12. 
La actividad tectónica del SFMF habría sido la causa de desvío del río Turbio, con su 
posterior desconexión con el río San Pablo. Esta desconexión habría causado la 
disminución areal de la cuenca del río San Pablo, con las consecuencias hídricas, 
geomorfológicas y morfométricas que ello implica, así como la formación de una nueva 
cuenca hídrica, la del río Turbio, con vertiente hacia el estrecho de Magallanes, a través del 
lago Fagnano. 
Por otro lado, es posible afirmar que el desvío del río Turbio por la presencia de la 
escarpa de falla, implica que la tasa de levantamiento vertical de la falla es mayor al poder 
erosivo actual de dicho río y que las escarpas se generaron como causa de una reactivación 






Figura 4.2.12: Bloques diagramas esquemáticos de las tres etapas de formación del abanico 
glacifluvial del río Turbio y su disección con el consecuente cambio de dirección y desvío del río 
hacia el lago Fagnano, fluyendo a lo largo del SFMF. 
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Análisis del sector del codo del río Turbio 
En las cercanías de la escarpa generada por el SFMF, allí donde el río Turbio tuerce 
su curso para desembocar en el lago Fagnano, se identificó un barranco formado por 
niveles arenosos, de gravas y limo arcillosos, característicos de un depósito glacifluvial 
(corresponde a un nivel de kame, fig. 4.1.1 y 4.1.2) en el que se encontraron evidencias de 
un deslizamiento (fig. 4.2.13 y 4.2.14), cuyo origen podría responder a dos condiciones.  
 
 
Figura 4.2.13: DEM del sector del río Turbio, en el que se aprecia el drenaje desplazado y 
controlado por las escarpas del SFMF. El círculo amarillo indica la ubicación del deslizamiento en 




Figura 4.2.14: Vista al O del barranco del codo del río Turbio, se observa el deslizamiento con 
pendiente hacia el NO. 
 
En primer lugar, es posible considerar por las características de rumbo aproximado 
E-O y la verticalidad, una falla normal, ya que los sedimentos deslizados podrían 
corresponder a depósitos del pie de la escarpa. Esta falla normal correspondería al SFMF y 
el material que se observa con características de un deslizamiento probablemente sea una 
pendiente coluvial o de lavado. 
Una segunda posibilidad respecto a su génesis, es interpretar a este deslizamiento 
como generado durante algún evento sísmico ya que es notable la presencia de la escarpa 
en el mismo sector. Aquí las escarpas generadas por el SFMF poseen cara libre al S, siendo 
92 
 
el bloque N el de mayor altura. El deslizamiento posee una pendiente hacia el SE, y en él 
se observan pliegues tipo slumps por la deformación generada por el flujo del material (fig. 
4.2.15a), también se observó una falla gravitacional que afecta algunos niveles del depósito 
glacifluvial, en su extremo S (fig. 4.2.15b). La fotografía tomada hacia el E (fig. 4.2.15) 
muestra una escarpa o escalón, que desciende hacia el S. El deslizamiento descripto se 
ubica a la misma latitud que la escarpa, y ambos estarían asociados a la traza del SFMF 
(fig. 4.2.16).  
 
 
Figura 4.2.15: a) Vista de la deformación generada por el material deslizado, b) falla afectando al 





Figura 4.2.16: Vista al E del escalón generado por la escarpa del SFMF, con bloque S más bajo. 
 
A una distancia de 500 m al E del codo del río Turbio, y 30 m por encima de su 
margen norte, se reconoció una estructura de colapso (fig. 4.2.13), la cual posee una 
morfología de forma semicircular y de anfiteatro. Está ubicada en las coordenadas 
(54°32'41,2"S y 67°07'4,37"O) (fig. 4.2.13), sobre la escarpa principal generada por el 
SFMF. Posee 237 m de ancho y 120 m de longitud aproximadamente y una profundidad de 
alrededor de 25 m (fig. 4.2.17). En ella se observaron árboles caídos arrancados desde la 
raíz. Además, en su base y entre la abundante vegetación del sector, se reconocieron 
sedimentos arcillosos y la existencia de una vertiente natural que aguas abajo se convierte 
en un tributario del río Turbio. Se infiere por estas características mencionadas y por la 
abundante presencia de bancos de arcilla en los niveles inferiores, que se trataría de una 
morfología pseudokárstica posiblemente generada por los movimientos tectónicos 
(Grimes, 1975). Los pobladores locales comentaron sobre la presencia de una laguna en la 
base de la estructura mencionada, aunque no se tienen datos certeros sobre el tamaño que 
podría haber tenido, ni en qué momento habría tenido lugar, aunque señalaron que se 
habría formado hace unos 10 años aproximadamente (comunicación personal del Sr. 
Rubén Maldonado). Se observaron restos de castoreras, por lo que es posible inferir que la 






Figura 4.2.17: a) Vista al O de la estructura semicircular de colapso reconocida en el sector del 
codo del río Turbio, b) vista de la ladera N de rumbo aproximado OE, c) vista de la ladera S. 
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El río Ginebra (54°33'26,32"S y 66°56'38,79"O), ubicado entre los ríos San Pablo y 
Láinez (fig. 4.2.18), también muestra un fuerte cambio en el sentido de flujo, ya que al 
atravesar la falla principal, tuerce su rumbo hacia el O, para retomar a los 520 m de 
recorrido, su dirección hacia el E (fig. 4.2.18 círculo a). 
El río Láinez (54°33'53,26"S y 66°52'24,98"O), presenta el mismo comportamiento 
que los ríos y arroyos ubicados en el sector de la laguna de Los Castores (fig. 4.2.18 
círculo b). Este río, al llegar a la traza principal de la falla, recibe dos arroyos tributarios 
que se unen para atravesar la estructura. Estos arroyos tienen comportamientos distintos ya 
que uno es desplazado hacia el E, luego de atravesar la traza y el segundo, en sentido 
opuesto, hacia el O. En este caso, también se puede observar un diseño de drenaje 
convergente (en forma de embudo) con ríos que se unen para atravesar la traza principal 
del SFMF y dar lugar al río Láinez (fig. 4.2.18 círculo b). Este comportamiento de patrón 
convergente se observa también para los arroyos sin nombre ubicados entre el río Laínez y 
el lago Udaeta (fig. 4.2.18 círculo c), pero en este caso la diferencia es que este patrón se 
ha identificado al norte de la traza de falla y no se ha podido identificar con certeza la 
estructura que los controlaría (fig.4.2.18). 
Por otro lado, en la proximidad del SFMF los canales de drenaje tienen orientación 
paralela o subparalela a la traza de la falla, ya que los cauces de los ríos tienen tendencia a 





Figura 4.2.18: Segmento del DEM con la ubicación de los rasgos morfotectónicos. Los círculos 
negros indican: a) desplazamiento del río Ginebra; b) patrón en embudo del río Láinez; c) patrón en 
embudo de los arroyos sin nombre ubicados al O del lago Udaeta. 
 
Abras de viento (wind gaps) e Inversiones de flujo de drenaje (drainage inversion) 
Las abras de viento (wind gaps) son valles fluviales o cauces abandonados que han 
quedado en uno de los bloques de la falla desconectados de la red de drenaje. El cauce 
cambiará su curso y fluirá paralelamente a la estructura (por ejemplo un lomo de falla) 
hasta encontrar un punto bajo donde pueda atravesarla (Burbank y Anderson, 2011). 
Ejemplos de estos rasgos se observaron en las cercanías de la laguna Los Castores (fig. 
4.2.19 y 4.2.20) y del lago Udaeta (fig. 4.2.21). En estos sectores las serranías poseen 
lomadas de altura que rondan los 300-350 m s.n.m, lo que podría explicar la fuerte 
influencia del viento aprovechando los cauces abandonados y provocando la caída de 
árboles en estos sectores.  
Se identificaron cauces abandonados sobre un lomo de presión en el sector del río 
Ginebra, éstos se manifiestan por pequeños valles colgados. Los drenajes con menor poder 
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erosivo, se encuentran controlados por las estructuras y presentan un patrón de drenaje 
invertido (DI) en algunos sectores, tal como se aprecia al O del lago Udaeta y al E del río 
Udaeta (fig. 4.2.21). 
En el área del río San Pablo y al sur del lago Udaeta, la red de drenaje tiene un 
diseño variable, ya que en algunos sectores es subdendrítico, y en otros se dispone en 
forma paralela (DP) al rumbo de las fallas (fig. 4.2.21). El río Láinez también muestra este 
comportamiento antes de atravesar el eje principal de fallamiento. En general este 
comportamiento se observa con mayor frecuencia en el bloque sur del SFMF. Los ríos 
tributarios tanto temporales como permanentes tienden a seguir en tramos las escarpas de 
falla, indicando el alto control tectónico sobre el drenaje actual.  
Las inversiones de ríos se observaron tanto en el frente como en el dorso de las 
escarpas y principalmente en el bloque sur del SFMF (fig. 4.2.1). Se apreciaron en 
tributarios de arroyos principales que muestran comportamiento paralelo al rumbo 
principal de la falla. Estas características en el drenaje se advirtieron principalmente al O 
del lago Udaeta (fig. 4.2.21). 
 
 





Figura 4.2.20: Segmento del DEM señalando las evidencias morfotectónicas en el sector de la 




Figura 4.2.21: Segmento del DEM señalando las evidencias morfotectónicas al oeste del lago 
Udaeta. 
 
4.2.5 Lagunas de falla (sag ponds) 
Este tipo de lagunas son muy comunes a lo largo de fallas de deslizamiento. 
Típicamente ocupan depresiones estructurales creadas por transtensión y fallas normales, 
por ejemplo, los sitios Pallett Creek y Glen Ivy Marsh en la falla de San Andrés, en 
California. Los sedimentos quedan atrapados cuando los lomos de falla o de obturación 
bloquean parcial o totalmente los drenajes efímeros que fluyen perpendicularmente al 
rumbo de la falla, creando las lagunas de falla (McCalpin, 2009). 
En el área de estudio se reconocieron alrededor de siete lagunas de falla (sag ponds), 
en su mayoría, asociadas a la formación de lomos de falla. Estas lagunas varían en su 
tamaño y se han reconocido en el bloque sur de la falla principal del SFMF, el que, en 
términos generales se considera más bajo respecto al bloque norte.  
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Uno de los mejores ejemplos es la laguna de Los Castores (fig. 4.2.20, 4.2.22 y 
4.2.23), la cual presenta una estructura elongada con su eje principal paralelo al rumbo del 
SFMF, y se ubica entre lomos de falla. Lamentablemente, no se dispone aún de datos sobre 
su profundidad ni se conoce su topografía subacuática debido al difícil acceso para el 
traslado del equipamiento necesario.  
 
 
Figura 4.2.22: Vista aérea de la laguna de Los Castores.  
 
 
Figura 4.2.23: Vista al O de la laguna de Los Castores. 
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4.2.6 Cuencas de tracción (pull-apart basins)  
Las cuencas de tracción, también conocidas como pull-apart basins, son depresiones 
delimitadas en sus lados por dos o más fallas transcurrentes y generalmente en sus 
extremos por fallas diagonales de transferencia. La longitud de este tipo de cuencas es 
función del estiramiento asociado con el desplazamiento de desgarre, asimismo el aumento 
de desplazamiento hace que la anchura de la zona de falla aumente (Gürbüz, 2010). Los 
antecedentes de estudios en este tipo de cuencas son numerosos y han sido reconocidas a lo 
largo de los principales sistemas de fallas transcurrentes, en el oeste de Estados Unidos, 
Israel, Turquía, Irán, Guatemala, Venezuela, y Nueva Zelanda (Aydın y Nur, 1982), entre 
otros. Se generan en zonas de curvaturas, de relevos o de solape entre dos ramas 
pertenecientes a un sistema de falla transcurrente. Dichas cuencas pueden estar asociadas 
tanto a sistemas dextrales como sinestrales. Igualmente, se pueden originar en zonas de 
curvatura o de alivio (releasing bends) de los sistemas transcurrentes. Estas cuencas 
tectónicas presentan las mejores condiciones para albergar y preservar acumulaciones 
continuas de sedimentos finos con material orgánico datable. Constituyen también un 
ambiente en donde se pueden encontrar registros de desplazamientos co-sísmicos con 
posibilidades de fecharlos (Audemard y Guiraldo, 1997).  
En el área de estudio, Lodolo et al. (2003) caracterizaron al lago Fagnano como una 
gran cuenca asimétrica de tipo pull-apart desarrollada en sentido E-O a lo largo del SFMF, 
mientras que Esteban et al. (2014) propusieron que el lago Fagnano estaría conformado por 
cuatro subcuencas pull-apart amalgamadas, originadas por distintos segmentos del SFMF. 
Las características geomorfológicas del lago Udaeta, permitirían caracterizarlo como 
una cuenca de tracción (Onorato et al., 2017). Entre estas características se encuentra su 
forma sub-circular, la morfología de las costas N y S controladas estructuralmente por 
escarpas con rumbo E-O, los altos valores de pendiente del talud en la cuenca, la 
topografía subacuática y los sedimentos de fondo (descripto en secciones anteriores del 
Cap. 4.1, fig. 4.2.21).  
4.2.7 Lomos lineales de falla (linear fault ridges) 
Los lomos lineales de falla tienen una forma alargada y de una u otra forma son la 
expresión de condiciones transpresivas a lo largo de la zona principal de deformación y 
resultan de la variada interacción de las curvaturas del plano de falla y el movimiento 
transcurrente (Sylvester, 1988). En la figura 4.2.24 se presenta un modelo cinemático de 
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esta interacción. Uno de los rasgos morfológicos más destacado del SFMF sobre la región 
analizada, son los lomos lineales. 
 
Figura 4.2.24: Bloques diagramas de un modelo genérico de lomos lineales de falla (linear fault 
ridges) y lagos de fallas (sag- ponds) en tramos rectos de una falla transcurrente, que relaciona la 
geometría del plano de falla a) con la dirección de movimiento. De esta manera se generan cuñas 
expulsadas que corresponden a los lomos lineales b) y cuñas hundidas que corresponden a 
depresiones o lagos de falla c) (Tomado de Diederix et al., 2006).  
Los lomos de falla identificados a lo largo del SFMF, se disponen con su mayor 
extensión en sentido O-E. Algunos de los más destacados son los ubicados al E del río 
Turbio e inmediatamente al O del lago Udaeta. Al E del río Turbio el lomo de falla mide 
1,36 km de longitud y 296 m de anchura (fig. 4.2.25 y 4.2.26). 
El ubicado al O del lago Udaeta (fig. 4.2.27) mide 998 m de longitud en sentido E-O 
y una anchura de 146 m, y está ubicado sobre el bloque S en relación al SFMF (fig. 
4.2.28). 
 


















4.3 Aplicación de métodos geofísicos en el sector del lago Udaeta 
Para complementar el estudio de las escarpas identificadas en la costa N y S del lago 
Udaeta, se aplicaron múltiples métodos geofísicos a fin de conocer el comportamiento de 
las estructuras en profundidad. Se realizaron sondeos eléctricos verticales (SEVs), 
magnetometría y gravimetría.  
Se relevaron 10 sondeos eléctricos verticales (SEVs), 7 ubicados sobre el borde O 
del lago Udaeta y 3 hacia el E del lago, ambos de rumbo aproximado NO.  
A partir de los SEVs realizados se obtuvo un modelo 2D de resistividades por 
inversión. Los siete SEVs (fig. 4.3.1) medidos sobre el borde O del lago fueron integrados 
y modelados (fig.4.3.2). 
 




Figura 4.3.2: Perfiles que muestran el modelo de resistividad aparente medida a partir de la 
integración de siete SEVs. Las líneas punteadas blancas indican la ubicación de los SEVs, el 
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primero y último SEV, coinciden con los bordes de los perfiles. Las flechas rojas indican la 
posición inferida de las fallas. 
 
El análisis de los modelos de resistividad obtenidos permiten identificar una 
coincidencia entre la posición de las escarpas Norte y Sur (ambas de rumbo aproximado E-
O) y la variación de profundidad de las capas más conductoras (fig. 4.3.2). Al N y al S de 
las escarpas se observaron altas conductividades, indicadas por los colores amarillos, 
verdes, celestes y azules, que alcanzan profundidades de alrededor de 10 m, mientras que 
en la zona ubicada entre ambas escarpas Norte y Sur se observa una profundidad de 
aproximadamente 40 m para las capas más conductoras. Esta configuración de 
resistividades indicaría que el bloque central es el bloque bajo. Tal vez las capas más 
conductoras representen a las pelitas de la Formación La Barca (Ver. Cap. 2.1.4), y las más 
resistivas a las areniscas y sedimentos no consolidados holocenos. A partir de los 
resultados obtenidos, se propone, que el bloque central se habría hundido 
aproximadamente unos 30 m. Al modelado de las resistividades aparentes se le incluyó 
además la topografía, la cual se obtuvo de las mediciones con GPS diferencial realizadas 
durante el relevamiento gravimétrico que será descripto en párrafos posteriores (fig. 4.3.3). 
El mismo procedimiento se siguió para los SEVs medidos al E y SE del lago Udaeta 
(fig. 4.3.1), se obtuvo un modelo 2D de resistividades por inversión (fig.4.3.4). Se observó 
una profundidad constante de las capas más conductoras de alrededor de 10-15 m similar a 
la obtenida en el último SEV del perfil anterior (fig.4.3.3 y 4.3.4), esto estaría indicando 
que estos SEVs se efectuaron sobre el bloque alto. A este modelo también se le incluyó la 
topografía, que se obtuvo de las mediciones con GPS diferencial (fig. 4.3.5). 
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Figura 4.3.3: a) Modelo de resistividad aparente medida a partir de la integración de los siete SEVs 
y topografía real. Las flechas rojas indican la posición inferida de la fallas, b) esquema de unidades 




Figura 4.3.4: Modelo de resistividad aparente medida a partir de la integración de los 3 SEVs al E y 
SE del lago Udaeta. Las líneas punteadas blancas indican la ubicación de los tres SEVs, dos 




Figura 4.3.5: a) Modelo de resistividad aparente medida a partir de la integración de los tres SEVs 
ubicados al E y SE del lago Udaeta y topografía real. Las flechas rojas indican la posición inferida 
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de la fallas, b) esquema de unidades litológicas en base a los valores de resistividad, con 
profundidades aproximadas. 
Se realizaron también perfiles magnéticos en los bordes E y O del lago, transversales 
al rumbo del SFMF (fig. 4.3.6). Los datos magnéticos fueron corregidos por variación 
diurna, repitiendo mediciones en la estación base, y se restó el valor del IGRF para la zona 
de trabajo. 
 
Figura 4.3.6: DEM de ubicación de las estaciones de medición magnetométrica 
 
El perfil magnético sobre el borde E del lago (orientación NNE-SSO), permitió 
también la identificación de la falla Norte y la falla Sur, ambas de rumbo aproximado E-O. 
El procesamiento de los datos señala la existencia de otra falla entre la N y la S, tal cual se 




Figura 4.3.7: Perfil de anomalía magnética a lo largo del borde E del lago. La barra amarilla indica 
la posición aproximada de la falla Norte (de rumbo aproximado E-O), barra rosa indica posición 
aproximada de la falla Sur (de rumbo aproximado E-O). En celeste, la falla inferida. 
 
Otro perfil magnético, pero con orientación NO, se realizó a lo largo del borde O del 
lago. Los resultados arrojados permitieron la identificación de las fallas Norte y Sur, y dos 
fallas menores ubicadas entre las anteriores (fig. 4.3.8).  
 
Figura 4.3.8: Perfil de anomalía magnética del perfil relevado a lo largo del borde O del lago. La 
barra amarilla indica la posición aproximada de la falla Norte (de rumbo E-O), barra rosa indica la 
posición aproximada de la falla Sur (de rumbo E-O). En celeste, las dos fallas inferidas. 
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Finalmente, sobre la traza de la Ruta Provincial N°23, bordeando las costas O, S y 
hacia el E y SE del lago, se realizó un perfil gravimétrico de 47 estaciones (fig. 4.3.9) con 
el objeto de detectar variaciones en la densidad de los materiales bajo la superficie. La 
gravimetría se utilizó para identificar las estructuras de carácter regional, específicamente 
la falla Norte y Sur. El perfil fue segmentado en tres: con un rumbo NO (desde la estación 
1 a la 29), O-E (desde la estación 29 a la 38) y NO (desde la estación 38 a la 47). Los datos 
fueron procesados y modelados, permitiendo la identificación de las estructuras inferidas. 
Los datos gravimétricos tienen correcciones por deriva, mareas terrestres, aire libre, 
Bouguer y topográfica. Se obtuvieron las anomalías de Bouguer completas. 
En el primer perfil, bordeando la costa O del lago, se identificaron con claridad los 
contrastes en la densidad de las rocas. La figura 4.3.10 muestra el perfil gravimétrico 
obtenido y las anomalías de Bouguer medidas. Se reconoció un cuerpo rocoso más denso 
al N de la falla Norte (2.93 g/cm
3
), lo que podría deberse a la presencia de un cuerpo 
rocoso metamórfico o ígneo básico (fig. 4.3.10). La falla es normal y afecta la zona central 
de la depresión, donde se reconoció un cuerpo de densidad 2.7 g/cm
3
; este valor es muy 
característico de rocas de basamento, podría tratarse de rocas graníticas o metamorfitas, 
mientras que hacia el SE se identificaron rocas de densidad 2.4 g/cm
3
. Se infiere que estas 
rocas podrían corresponder a los sedimentos de la Formación La Barca, descriptos en el 
Cerro Malvinera por Torres-Carbonell et al. (2008), ubicado a 7 km al SE del lago Udaeta. 
Otra característica que permite asociarlos a esta formación es el espesor máximo de 
sedimentos consistentes con el propuesto para Formación La Barca, de casi 200 m de 




Figura 4.3.9: DEM de ubicación de las estaciones de medición gravimétrica. 
 
Figura 4.3.10: a) Anomalía de Bouguer, en línea roja continua se indica la anomalía de Bouguer 
completa medida, en línea roja de trazos: anomalía de Bouguer completa modelada; b) Perfil 
gravimétrico a lo largo del borde O del lago. Se indica la probable posición de la falla normal. 
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El perfil gravimétrico E-O, sobre margen S del lago Udaeta (fig. 4.3.11b), permitió 
identificar la falla inferida que marcaría el borde E del lago (fig. 4.3.11). Esta falla seguiría 
el borde E del lago, con un rumbo NE. Ello se infiere por la brusca disminución de espesor 
de sedimentos necesaria en el modelo para ajustar la anomalía de Bouguer medida con la 
modelada (fig. 4.3.11b).  
 
Figura 4.3.11: a) Anomalía de Bouguer, en línea roja continua se indica la anomalía de Bouguer 
completa medida, en línea roja de trazos: anomalía de Bouguer completa modelada; b) Perfil 
gravimétrico a lo largo del borde S del lago con indicación de la falla inferida. 
 
Mediante un tercer perfil gravimétrico con orientación NO, hacia el E del lago 
Udaeta, se identificó con nitidez la falla Sur, de rumbo aproximado O-E, la cual no había 
podido reconocerse en las anteriores mediciones. Para poder ajustar la anomalía de 
Bouguer medida con la modelada, se tuvo que incluir un cuerpo más denso hacia el S (2.74 
g/cm
3




Figura 4.3.12: a) Anomalía de Bouguer, en línea roja continua se indica la anomalía de Bouguer 
completa medida, en línea roja de trazos: anomalía de Bouguer completa modelada; b) Perfil 
gravimétrico al E del lago Udaeta con indicación de la posición de la falla Sur. 
 
Los modelos gravimétricos son esquemáticos, ya que la información sobre la 
geología del subsuelo es escasa. Sin embargo, los contrastes de densidad medidos entre 
diferentes cuerpos de rocas permiten ajustar anomalías medidas y modeladas. Estos límites 
entre cuerpos de diferente densidad coinciden aproximadamente con las fallas Norte y Sur 
del lago Udaeta (ambas de rumbo aproximado E-O). Se infiere que las rocas más densas 
están al N de la falla Norte, las rocas menos densas en la zona central, ocupada por el lago, 




4.4 Amenaza sísmica 
4.4.1 Evaluación de la amenaza sísmica 
La evaluación de la amenaza sísmica o peligro sísmico de una región, se cuantifica 
en términos de los periodos de retorno de intensidades sísmicas relevantes en el 
comportamiento de las estructuras. Se trata de una cuantificación de la posibilidad de 
ocurrencia de futuros eventos sísmicos y las acciones sísmicas asociadas. Éste se calcula de 
manera indirecta, evaluando primero la tasa de actividad sísmica en las fuentes 
generadoras de los eventos sísmicos, y después se integran los efectos que producen, en un 
sitio dado. Es expresada en términos de probabilidad de excedencia de un determinado 
valor, por ejemplo la magnitud, intensidad o aceleración, en un número de años dado 
(PMA, 2008). 
El análisis efectuado en este trabajo se basa principalmente en estudios sismológicos, 
ya que debido al corto intervalo temporal de sismicidad instrumental y sismicidad histórica 
en la Argentina, la cantidad de información es muy limitada como para reflejar precisión 
en los valores de sismicidad a largo plazo y efectuar correctas evaluaciones del peligro 
sísmico.  
Existen dos maneras de realizar la evaluación de la amenaza sísmica, una de ellas es 
la determinística y la otra probabilística. La primera se refiere a una evaluación en la que 
se especifican los parámetros sismogénicos o características de los terremotos que puede 
generar una determinada fuente sísmica (magnitud, recurrencia, aceleraciones pico, etc.). 
Esta determinación tiende a utilizar asunciones y escenarios incluyendo el escenario del 
peor caso (Audemard, 2001).  
En la evaluación probabilística la información geológica juega un rol importante, 
donde se estipulan probabilidades cuantitativas de la ocurrencia de amenazas 
especificadas, comúnmente dentro de un período de tiempo definido (Yeats et al., 1997). 
Es fundamental en la evaluación la definición de todas las potenciales fuentes 
sismogénicas y establecer en cada una la distribución de probabilidades de terremotos o 
una relación de recurrencia. Comparando los dos tipos de evaluaciones, el método 
determinístico depende más del uso de escenarios y asunciones, mientras que el método 




Teniendo en cuenta la profundidad a la cual se generan los eventos sísmicos, se 
consideraron para la región de estudio, los datos sismológicos obtenidos de catálogos 
nacionales (INPRES) e internacionales (NEIC, IRIS) y los datos brindados por la Estación 
Astronómica de Río Grande (EARG) y la Universidad de Chile.  
La Estación Astronómica de Río Grande tiene a su cargo cuatro estaciones 
sismológicas cuya operación y logística está a cargo del personal de la Estación 
Astronómica de Río Grande (EARG): DSPA (Despedida, instalada desde 1999), TRVA 
(Termas de Río Valdez Argentina, instalada desde 2003), BETA (Torito, instalada a fines 
del 2006) y ELCA (Estancia Los Cerros Argentina, instalada a fines del 2007). Existen 
registros de otra estación que la denominada USHA (perteneciente a la Comisión 
Preparatoria para la Organización del Tratado de Prohibición Completa de los Ensayos 
Nucleares, CTBTO) que actualmente no está en uso, pero los datos registrados si fueron 
utilizados para los cálculos de localizaciones (tabla 4.4.1) (fig. 4.4.1 y 4.4.2). 




DSPA 53º 57’S 68º 16’O 165 Güralp 3T 
TRVA 54º 41’S 67º 20’O 240 Güralp 3TD 
BETA 54º 35’S 68º 12’O 40 Lennartz 3D-lite 
USHA 54º 49’S 68º 26’O 107 STS-2 
ELCA 54º 20’ 67º 51’ O 120 Güralp 40T 
Tabla 4.4.1: Ubicación de las estaciones sismológicas de la EARG 
 
Los sismos registrados por estas estaciones poseen magnitudes de medias a bajas 
(fig.4.4.3). La mayoría tiene un valor de magnitud Mb entre 2 y 4, (donde Mb, corresponde 
a magnitud de los sismos en función de la amplitud de ondas de cuerpo). Con respecto a la 
profundidad hipocentral, más del 50% de los eventos localizados tienen profundidades en 
los primeros 10 km (Buffoni et al., 2009).  
Las localizaciones de los sismos instrumentales, que fueron recopilados a partir de 
los catálogos y la bibliografía disponible, cabe mencionar que la mayor cantidad de 
registros fueron obtenidos principalmente a partir de un catálogo proporcionado por la 






Figura 4.4.1: Ubicación de las estaciones sismológicas de la Estación Astronómica de Río Grande. 
Referencias: DSPA: Despedida, TRVA: Termas de Río Valdez Argentina, BETA: Bahía Torito, 
ELCA: Estancia Los Cerros Argentina, USHA: Ushuaia. 
 
La caracterización del potencial sismogénico del SFMF, puede ser expresada en 
términos de la magnitud máxima probable de un sismo asociado a la estructura principal y 
del periodo de recurrencia de los sismos que eventualmente podría generar. 
La magnitud es una escala que permite determinar la energía liberada por un sismo, 
diferenciándose varios tipos de escala, siendo la escala Ms (magnitud de ondas 
superficiales) y Mw (Magnitud momento) las más comúnmente utilizadas en estudios 
compilados de los parámetros de fuentes sísmicas. Las estimaciones de Ms, son las más 
utilizadas en los terremotos instrumentales más antiguos. Existen varios problemas al usar 
Ms, debido a que como es una medida de la amplitud de la onda sísmica en un periodo 
específico (entre 18 y 22 segundos), mide sólo la energía liberada en este periodo (Wells y 
Coppersmith, 1994). En el caso de terremotos de Ms > 8,0, el periodo de medida comienza 
a saturarse no permitiendo ser determinado con precisión, tal como lo expresaron Hanks y 
Kanamori (1979). Estos mismos autores han desarrollado la escala de magnitud momento 
que es consistente con las otras escalas de magnitud para un amplio rango de magnitudes. 
La escala de magnitud momento da más sentido físico a las mediciones, en especial para 





Figura 4.4.2: El mapa muestra los sismos según las fuentes IRIS (en rojo) y EARG (en azul). La 
carencia de estaciones sismológicas en Santa Cruz y Chubut hace que sea particularmente 
incompleta la información sobre la sismicidad local de baja magnitud en la zona. Sólo sismos de 
magnitudes importantes son detectados por las estaciones, por lo general, bastante lejanas. Este 
sesgo se hace evidente en Tierra del Fuego, donde la existencia de estaciones sismológicas desde 
1999 en adelante, hace posible la detección de sismos de muy baja energía (círculos pequeños). 




Figura 4.4.3: El mapa muestra los sismos ocurridos entre 2005-2011, por la EARG. Tomado de 




Figura 4.4.4: Localización de eventos sísmicos desde el año 2009 hasta 2014, indicados con puntos 
naranjas (datos proporcionados por la EARG). 
 
Estudios realizados sobre la relación entre Mw y Ms, indican que estas magnitudes 
son aproximadamente equivalentes dentro del rango de valores de Ms de 5,0 a 7,5 
(Kanamori, 1983). Sin embargo, para Wells y Coppersmith (1994) el rango de 
equivalencias sería entre Ms de 5,7 y 8,0. 
Para pequeños sismos (Ms <5,5), como es el caso del área de estudio, las amplitudes 
de ondas de superficie de 20 segundos son demasiado pequeñas para ser registradas por 
muchos sismógrafos (Kanamori, 1983). Así, las escalas de magnitud tradicionales están 
limitadas tanto por la respuesta de frecuencia de la Tierra como por la respuesta del 
sismógrafo de registro. 
Se sabe que la longitud de ruptura en la superficie es correlacionable con la magnitud 
del terremoto (Wells y Coppersmith, 1994). En este estudio se midió la longitud de rotura 
superficial del segmento del SFMF entre la cabecera oriental del lago Fagnano y la costa 
Atlántica, donde las evidencias de actividad tectónica cuaternaria en el terreno son claras.  
Para el cálculo del sismo máximo asociado a este segmento, se utilizaron las 
ecuaciones planteadas por Wells y Coppersmith (1994).  
La longitud de ruptura superficial fue medida a partir del mapa obtenido para esta 
sección del sistema tectónico. Cabe mencionar que fueron consideradas solo las rupturas 
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primarias, descartando las rupturas secundarias. La rotura superficial primaria se define 
como aquella relacionada con la ruptura tectónica, durante la cual el plano de ruptura de 
falla intersecta la superficie del suelo. Las fallas secundarias incluyen fracturas formadas 
por sacudidas de tierra, fracturas y fallas relacionadas con deslizamientos de tierra, y 
deslizamientos provocados en fallas superficiales no relacionadas con un plano de falla 
primario (por ejemplo, deslizamiento en fallas cercanas a la superficie en fallas adyacentes 
o distantes) (Wells y Coppersmith, 1994). El mapeo realizado muestra numerosas fallas 
consideradas como primarias, fundamentalmente aquellas que generaron las escarpas más 
notables con rumbo E-O. 
Debido a que las medidas obtenidas en este trabajo han sido tomadas varios años 
después del terremoto ocurrido en 1949, estas estimaciones de longitud de ruptura 
superficial pueden incluir desplazamientos post-cosísmicos y/o a rupturas superficiales 
ocurridas en eventos sísmicos previos a lo largo del SFMF. La longitud de ruptura 
superficial medida sobre la base del mapeo realizado en este estudio es de 54, 433 km. 
Este valor de ruptura superficial se utilizó en las ecuaciones de Schwartz (1984) y de 
Wells y Coppersmith (1994) que relacionan la magnitud asociada con la longitud de 
ruptura superficial. La primera ecuación es:  
Ms = 2,021 + 1,142 * log ``L´´ siendo 2,021 y 1,142 coeficientes de regresión y ``L´´ 
la longitud de ruptura superficial de la falla en metros (Schwartz 1984).  
Se obtuvo a partir de esta cálculo una magnitud máxima probable Ms= 7,4 para una 
reactivación de este segmento del SFMF.  
La ecuación de Wells and Coppersmith (1994), vincula la magnitud momento (Mw), 
con las rupturas superficiales, subsuperficiales y el desplazamiento máximo.  
Mw= 5.08 + 1,16*log (longitud de ruptura en km).  
Considerando los valores anteriormente propuestos para el SFMF el valor de Mw= 
7,1. 
Se obtuvo de esta forma el máximo valor probable que podría generar una 
reactivación de este segmento del SFMF. Aplicando la ecuación de Schwartz sería de 
Ms=7,4, mientras que con la ecuación de Wells y Coppersmith se determinó un sismo de 




Figura 4.4.5: a) Regresión de la longitud de ruptura superficial versus magnitud momento (Mw). 
Las líneas discontinuas indican 95% de intervalos de confianza, b) líneas de regresión para 
deslizamientos inversos, normal y de rumbo (Wells y Coppersmith, 1994). 
Wells y Coppersmith (1994), establecieron que el promedio de longitud de ruptura 
superficial es alrededor del 75% de la ruptura subsuperficial. Además, esta proporción 
aparentemente crece con la magnitud. Teniendo en cuenta esto, la longitud de ruptura 
subsuperficial para el segmento, desde la cabecera oriental del lago Fagnano y la costa 
Atlántica del SFMF, sería de 72,577 km. Al usar este valor en la fórmula y en la gráfica 
correspondiente a longitud subsuperficial versus Mw, se obtuvo una magnitud momento 
Mw= 7,2 (fig. 4.4.6). 
 
Figura 4.4.6: a) Regresión de la longitud de ruptura subsuperficial versus magnitud momento 
(Mw). Las líneas discontinuas indican 95% de intervalos de confianza. b) Líneas de regresión para 
deslizamientos inversos, normal y de rumbo (Wells y Coppersmith, 1994). 
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El valor de magnitud obtenido (Mw 7,2) fue utilizado en la gráfica de la figura 4.4.7 
(Magnitud momento versus Desplazamiento Máximo), para obtener el desplazamiento 
máximo asociado un evento sísmico de esa magnitud.  
 
Figura 4.4.7: a) Regresión del máximo desplazamiento superficial versus magnitud (M). Las líneas 
discontinuas indican intervalos de confianza de 95%, b) líneas de regresión para deslizamientos 
inversos, normal y de rumbo (Wells y Coppersmith, 1994). 
 
Aplicando la relación matemática de la figura 4.4.7 a se obtuvo un valor de 
desplazamiento máximo de 3,1 m para un sismo de Mw 7,1. Mientras que, el 
desplazamiento superficial promedio obtenido aplicando la ecuación matemática de la fig. 
4.7, es de 1,4 m para un evento de magnitud Mw de 7,1. 
 
 
Figura 4.4.8: a) Regresión del desplazamiento superficial promedio versus magnitud (M). Las 
líneas discontinuas indican intervalos de confianza de 95%, b) líneas de regresión para 
deslizamientos inversos, normal y de rumbo (Wells y Coppersmith, 1994). 
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Los valores de Ms (Magnitud de las ondas superficiales) y Mw (Magnitud momento) 
indican sismos asociados al SFMF de una magnitud un poco menor que los propuestos por 
González Bonorino et al. (2012) quienes obtuvieron magnitudes máximas entre 7,5 y 8 
para el segmento N del SFMF, de rumbo N-S. Por otro lado, la sismicidad instrumental 
asociada al segmento del SFMF aquí estudiado es muy baja, tal cual lo señalaron Buffoni 
et al. (2009) y Sabbione et al. (2007), con sismos de magnitud promedio de 2,0. Hay 
estudios recientes que demuestran que la sismicidad asociada a este segmento del SFMF 
posee magnitudes menores con respecto a la sismicidad en el sector O, en la zona de 
curvatura (donde el sistema de falla cambia su rumbo de O-E a casi N-S) y el extremo N 
(Adaros, 2003). Adaros (2003) interpretó que la sismicidad registrada al norte del SFMF 
corresponde a la convergencia entre las placas Sudamericana y Antártica, y los 
mecanismos de los sismos mejor observados muestran compresión este-oeste. La 
sismicidad instrumental es mucho más débil al sur del SFMF. Otros sismos registrados al 
sur del SFMF, están más distribuidos y corresponden a la convergencia entre las placas de 
Antártica y Scotia (Adaros, 2003; Cisternas y Vera, 2008). 
4.5.2 Tasa de levantamiento y periodo de recurrencia 
Para estimar la tasa de levantamiento y el periodo de recurrencia del SFMF se 
utilizaron las edades obtenidas por 
14
C en unidades de la sección LU, ubicada en el sector 
centro-oriental del SFMF, tales son: LU-3 y LU 9 cerca de la base y LU-9 cerca del techo 
de la secuencia analizada (tabla. 4.5.1, fig. 4.4.9). 
Muestra Edad
14
C  Código de 
Laboratorio 
2σ edad calibrada (AP)  
 
LU-3 18179 ± 69 D-AMS 017726 21853 22102 
LU-9 base 13842 ± 50 D-AMS 017727  16554 16828 
LU-9 techo 11613 ± 41 D-AMS 017728 13352 13454 
Tabla 4.5.1: Edades 
14
C y edades calibradas de los niveles muestreados en la sección LU. Program 
Shcal13.14c forma parte del Calib Radiocarbon Calibration Program (Stuiver y Reimer, 1993 y 
Hogg et al., 2013). 
Las edades obtenidas en esta sección revelan que los depósitos lacustres de la actual 
costa sur del lago Udaeta se depositaron durante el final del Último Máximo Glacial. Estos 
sedimentos se encuentran afectados por una falla que generó una escarpa de 3,80 m. Al 
127 
 
considerar una tasa de levantamiento de al menos 1 m por evento sísmico, tal como la 
estimaron Schwartz et al. (2002) y Costa et al. (2006), la escarpa de 3,80 m se habría 
generado en al menos en 4 eventos en los últimos 13.000 años, por lo que puede estimarse 
una tasa de levantamiento de ~ 0,3 mm/año.  
 
 
Figura 4.4.9: DEM del sector del lago Udaeta con ubicación de las muestras datadas en la sección 
sedimentológica LU. 
 
Teniendo en cuenta estas observaciones y la magnitud obtenida de Ms=7,4 para el 
segmento del SFMF que va desde la cabecera oriental del lago Fagnano hasta la costa 
Atlántica, se volcaron los datos en el diagrama de Slemmons (1982) a fin de obtener un 
valor estimado del periodo de recurrencia. Para un sismo de magnitud Ms= 7,4, con una 
tasa de levantamiento de 0,3 mm/año, se espera un valor de recurrencia de 7.000 años (fig. 
4.4.10).  
De acuerdo a Slemmons (1982), el segmento del SFMF considerado en este estudio 
posee una tasa de actividad tectónica moderada, con moderadas a bien desarrolladas 
evidencias geomorfológicas de actividad.  
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Costa et al. (2006) sugirieron a partir de la evidencia paleosísmica identificada en 
una trinchera ubicada en el sector del río San Pablo (al oeste de la laguna Udaeta), que la 
ruptura superficial en el sistema de falla se produjo en al menos dos eventos anteriores a 
1949 durante los últimos 8 ka. 
Pedrera et al. (2014), a partir de dataciones dendrocronológicas realizadas muy cerca 
de la sección LU, sugirieron una ruptura en la escarpa del SFMF ocurrida en 1883 ± 5 y 
1941 ± 10, las cuales podrían corresponder al sismo del 1 de febrero de 1879 (Intensidad 
VI en la Escala de Mercalli Modificada) y al del 17 de diciembre de 1949 (Ms 7,8) 
respectivamente.  
Además cabe resaltar que los datos de sismicidad histórica e instrumental recopilados 
por Schwartz et al. (2002) muestran la ocurrencia en la región de por lo menos seis sismos 
con Ms > 6,3 desde 1879, lo que permite considerar una actividad sísmica aún mayor. 
En el presente trabajo se infieren al menos cuatro eventos para la generación de la 
escarpa de 3,80 m de altura analizada en el lago Udaeta, por lo que se deduce que los dos 
terremotos documentados por Pedrera et al. (2014) corresponderían a los dos últimos 
eventos sísmicos registrados para el sector y que también podrían equipararse a los sismos 
señalados por Costa et al. (2002) en el tramo occidental del sistema de falla.  
 
 
Figura 4.4.10: Diagrama propuesto por Slemmons (1982) para determinar la recurrencia en años. 
En línea punteada roja, se señala la magnitud determinada Ms= 7,4  para el segmento del SFMF 
considerado en estos cálculos, con una tasa de levantamiento de 0,3 mm/año. 
129 
 
4.5 Perfiles sedimentológicos y estructuras de deformación sedimentaria 
(EDS) 
Son numerosos los sectores del área de estudio en los que se reconocieron estructuras 
de deformación sedimentaria, se describen en esta sección algunos de los principales sitios 
seleccionados en niveles compuestos por sedimentos finos de arenas y/o arcillas o en 
niveles limo-arcillosos entre depósitos de till o glacifluviales (fig. 4.5.1).  
Cabe destacar que en los sectores donde se contaba con buenos accesos, los perfiles 
poseen mayor detalle en la descripción sedimentológica. Las estructuras sedimentarias de 
deformación, independientemente de su génesis, serán referidas en adelante como EDS. 
 
Figura 4.5.1: DEM del área de estudio a) afloramientos que bordean la costa S del lago Fagnano 
con la ubicación de los sitios seleccionados. Referencias: F1: Fagnano 1, F2: Fagnano 2, F3: 
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Fagnano 3, F4: Fagnano 4, A: Acantilado este de prefectura, ChC 1: Chorrillo Café 1, ChC 2: 
Chorrillo Café 2, ChC 3: Chorrillo Café 3, U: punto 34, DV: desembocadura del Valdez, HK: 
Hostería Kaiken, AF: Areniscas Fluviales, HRS: Hostería Ruta al Sur, T: Tolhuin. b) DEM de 
afloramientos ubicados hacia el E del lago Fagnano, con la ubicación de los sitios de estudio. 
Referencias: RT: Río Turbio, LU: Lago Udaeta 
4.5.1 Lago Fagnano 
Se describieron varios perfiles a lo largo de los acantilados de la margen sur del lago 
Fagnano. En general, se reconocieron paquetes de till intercalados con niveles 
glaciofluviales y/o lacustres. La ubicación de los perfiles de este sector del lago Fagnano, 
se presenta en la figura 4.5.1a. 
Perfil Fagnano 1 (F1) 
La secuencia estudiada está ubicada en las coordenadas 54°35'49.1''S y 67° 36' 19.9'' O 
(fig. 4.5.1), posee 5,55 m de altura (fig. 4.5.2), de base a techo se reconocieron 5 unidades, 
las que se describen a continuación: 
F1-1: desde su base y hasta 1,2 m: corresponde a un nivel de till basal con presencia de 
gravas y arenas, escasos bloques de tamaño medio. Se reconocieron algunas EDS, como 
diques clásticos y dropstones (fig.4.5.3g). 
F1-2: de 0,4 m de espesor, compuesta por una alternancia de niveles arenosos y arcillosos. 
Corresponde a un nivel glacifluvial. En esta unidad se reconocieron la mayor parte de las 
EDS (fig. 4.5.4), como fragmentos de estratos basculados y rotados (fig.4.5.2a, c y d), 
pseudonódulos y estructuras en flama (fig. 4.5.3b y e), laminación cruzada sigmoidal y 
planar (fig. 4.5.3 a y c), diques clásticos (fig.4.5.3e, f, g, h, i y fig. 4.5.4), fracturas y fallas 
(fig. 4.5.3e, f, g, h, i y j y fig. 4.5.5a). 
F1-3: de 1,4 m de espesor, corresponde a un nivel de till, de color grisáceo. Este nivel 
muestra EDS, se reconocieron diques clásticos, fallas y estructuras en flama. 
F1-4: posee 0,2 m de potencia, este nivel presenta una alternancia de niveles arenosos y 
arcillosos, es color pardo rojiza. Posee en los niveles inferiores EDS, tales como diques 
clásticos y fallas. Las fallas fueron medidas y los datos se muestran graficados en la figura 





Figura 4.5.2: a) Sección sedimentológica del sitio Fagnano 1, b) vista del afloramiento en la costa 
sur del lago Fagnano, c) detalle del afloramiento (el círculo amarillo señala la piqueta a modo de 
escala). 
 
F1-5: de 1,9 m de potencia, pertenece a un nivel de till, de color grisáceo muy similar al 
nivel F1-3. Este nivel también está perturbado y se reconocieron en él diques clásticos. 
F1-6: de 0,35 m de espesor, corresponde a un nivel de till de color pardo. No se observó 
deformación en este nivel. 
F1-7: 0,1 m de espesor constituido por el desarrollo de suelo actual. 
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Se reconocieron diques clásticos con estructura interna (fig. 4.5.3f y g) y masivos 
(fig. 4.5.4 y fig.4.5.3e, f y h). Los diques que muestran estructura interna, en general 
poseen una laminación en sentido más o menos paralelo a las paredes del dique, por lo que 
han sido denominados Dcl. Esta laminación no aparece de manera continua en la longitud 
total del dique, sino en tramos con longitudes variables. El espesor del dique varía entre 15 
y 20 cm. Posee varias ramificaciones, que se acuñan hacia el techo del perfil. Los diques 
clásticos masivos se reconocieron en la parte superior y en la parte media del perfil 
(fig.4.5.3h y fig. 4.5.4), han sido señalados en las figuras como Dcm, poseen dos tipos de 
geometría, en forma de inyección y de contactos irregulares, estos últimos muestran 
tamaños variables, desde 20 cm de anchura x 30 cm de longitud hasta 15 cm de anchura x 
10 cm de longitud. 
Hacia el E del perfil F1, se reconocieron numerosos diques clásticos con laminación 





Figura 4.5.3: Detalle de las EDS reconocidas en el sector perfil Fagnano 1. a) vista de fragmentos 
de estratos basculados (Fb) y laminación cruzada sigmoidal (Lcs), b) estructura en flama (Ef) y 
pseudonódulos (Ps), c-d) laminación cruzada paralela (Lcp) y Fb, e) diques clásticos masivos 
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(Dcm), Ef y Fb, f) diques clásticos con laminación interna (Dcl)y Dcm, fallas y Fb, g) vista de Dcl 
y dropstone (Dr), h) Dcm, fallas y Ps. 
 
 
Figura 4.5.4: Imagen del sector medio del perfil F1, donde se señalan las estructuras identificadas. 
Dcm: dique clástico masivo, Fb: fragmento de estrato basculado, Dcl: dique clástico con 
laminación interna. 
 
Figura 4.5.5: a) Detalle de las EDS (fallas) reconocidas en el sector perfil Fagnano 1, las flechas 
indican dirección de desplazamiento, b) diagrama de roseta graficado con los datos de las fallas 




Figura 4.5.6: Diques clásticos con laminación interna (Dcl), identificados hacia el E, a escasos 
metros del perfil F1 descripto, a) y b) afectando la unidad F1-1 y F1-2, c) dos diques clásticos con 
laminación interna, d) dique clástico de 25 cm espesor, el de mayor valor en este sector. 
 
Hostería Kaiken (HK) 
En este sector no se realizó una descripción de la sección sedimentológica, debido a 
que estos depósitos han sido detalladamente estudiados e interpretados por Bujalesky et al. 
(1997), como facies de delta proglacial. En el presente trabajo, se reconocieron algunas 
EDS localizadas en las coordenadas 54°33´24.14´´S y 67°14´19.14´´O. Se trata de diques 
clásticos con laminación interna (Dcl), los cuales se desarrollan con más de 8 m de 
longitud y 20 cm de espesor, están constituidos por arenas finas, bien seleccionadas y 
limos con laminación. 
En la parte superior del acantilado analizado se reconocieron tres diques clásticos. El 
dique clástico 1 (fig.4.5.7a) posee su extremo superior en contacto con el nivel del suelo 
actual, mientras que hacia su parte inferior se muestra acuñado. Está constituido por 
arcillas y arenas finas, con una estructura interna laminada (Dcl). La mayor potencia que 
tiene en su extremo superior podría estar indicando un relleno de tipo neptuniano (desde el 
techo a la base). Los otros dos diques clásticos (fig.4.5.7b), inclinan aproximadamente 45° 
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al E, y también muestran mayor espesor hacia el techo, llegando a cortar la superficie 
actual. Poseen laminación interna paralela a las paredes del dique, la que se encuentra 
oxidada en casi toda la estructura. 
Otros tipos de estructura de deformación reconocidas en este sector fueron 
estructuras de escape (fig. 4.5.7c), niveles plegados entre niveles superior e inferior no 
deformados (fig.4.5.7d), estructuras de carga y dropstones (fig.4.5.7e), pliegues y fallas 
(fig.4.5.7f). 
 
Figura 4.5.7: Estructuras reconocidas en el sector de la Hostería Kaiken, a) y b) diques clásticos 
con laminación interna (Dcl), c) estructura de escape, d) niveles plegados, e) estructuras de carga y 




Perfil Fagnano 2 (F2) 
Está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°35´39,1´´S y 67°37´38,9´´O, 
posee una altura aproximada de 2,70 m (fig. 4.5.8). De base a techo se reconocieron las 
siguientes unidades: 
 
Figura 4.5.8: a) Sección sedimentológica del perfil F2; b) vista del afloramiento F2. 
 
F2-1: hasta los 40 cm, muestra un predominio de arcilla, de color gris claro con clastos de 
22 cm x 10 cm x 12 cm, corresponde a un nivel de till basal. 
F2-2: de 25 cm de potencia, es similar al nivel anterior, pero la coloración cambia a un 
tono pardo oscuro, tiene oxidación y clastos de menor tamaño, variando la longitud de 1 
cm a 5 cm, por lo que se lo considera un nivel de till basal diferente. 
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F2-3: de 23 cm de espesor, corresponde a un nivel de arena muy fina de color gris que 
alterna con niveles de arcilla de color pardo claro. Está muy deformado, se reconocieron 
EDS, posee estructuras de carga y fallas que sólo afectan este nivel.  
F2-4: 0,30 m de potencia, está compuesto por lentes de arena media y gruesa, corresponde 
a un deposito glacifluvial. Los lentes poseen dimensiones de hasta 14 cm, con algunos 
sábulos y estructuras en flama (fig. 4.5.9). Se reconocieron niveles de arcillas intercalados, 
que corresponden a niveles lacustres entre los depósitos glacifluviales. 
F2-5: de 1,42 m de potencia, corresponde a un nivel de arcilla de color pardo claro. Tiene 
gravas angulosas y de forma alargada, con longitudes variables de 1 cm hasta 10 cm. Los 
clastos son de composición ígnea, en su mayoría son graníticos, de colores blanquecinos a 
rojizos y corresponden a un till basal. 
F2-6: de 10 cm de potencia, corresponde al último nivel donde se desarrolla el suelo actual. 
 
Figura 4.5.9: EDS reconocidas en el perfil F2, a-c) estructuras en flama (Ef), fallas inversas y en 
línea punteada fracturas, d) estructuras en flama (Ef), fallas y pliegues (Pl). 
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Perfil Fagnano 3 (F3) 
Está ubicado en la intersección de coordenadas 54°35´38,0´´S y 67°37´54,7´´O (fig. 
4.5.10), mide 15 m de altura y está compuesto por dos unidades principales, de base a 
techo: 
F3-1: constituye los primeros 0,69 m, corresponde a un paquete de arcillas masivas. Se 
reconocieron EDS, como diques clásticos y fracturas rellenas con material oxidado (fig. 
4.5.11a), estructuras de escape, (fig. 4.5.11b), de carga (fig.4.5.11c) y cuerpos irregulares 
areno-arcillosos que se entienden como partes de un dique clástico (fig.4.5.10 y 4.5.11d). 
F3-2: corresponde a 14,31 m de potencia, constituido por till basal de color pardo claro, 
que posee en algunos sectores lentes arcillosos. 
 
 
Figura 4.5.10: a) Sección sedimentológica del perfil F3, b) imagen de la unidad F3-1, paquete 




Figura 4.5.11: EDS reconocidas en el perfil F3, Dcm: dique clástico masivo, Ee: estructura de 
escape, Ec: estructura de carga, Fr: fracturas. 
 
Perfil Fagnano 4 (F4) 
Está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°35´22,6´´S y 67°40´46,7´´O, 
mide aproximadamente 20 m de altura, pero sólo se pudieron describir desde la base hasta 
los 2,45 m de altura (fig. 4.5.12) debido a la presencia de abundante vegetación y material 
detrítico que cubría el resto del acantilado.  
F4-1: de 0,40 m, constituido por arena media, de color gris. Es granocreciente, con sábulos 
hacia el techo de la unidad. 
F4-2: de 0,59 m de potencia, compuesto por arena gruesa y sábulos de color blanquecino, 
observados en algunos sectores del perfil ordenados en láminas. Este depósito posee 
características glacifluviales. 
F4-3: de 0, 40 m de espesor, corresponde a un nivel areno-arcilloso de color pardo claro. 
Se reconocieron en esta unidad EDS, como pseudonódulos y Dcm, en su interior están 
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rellenas por material proveniente de los niveles superiores (fig.4.5.13a y b). Esto se infiere 
por el contenido de sábulos y gravas, que pueden correlacionarse con las identificadas en el 
nivel suprayacente. El tamaño de gravas varía hasta 1,5 cm x 3 cm de longitud medidas en 
el perfil. Este nivel se interpreta como un depósito glacilacustre. 
F4-4: de 1,06 m de potencia, por encima de este nivel el material está cubierto por 
vegetación y material caído. Corresponde a un paquete de arenas gruesas y gravas. Es un 
paquete masivo que corresponde a depósitos de till. 
 
 




Figura 4.5.13: EDS observadas en el perfil F4, a) diques clásticos masivo (Dcm) en los cuales se 
infiere el sentido de procedencia del material que los rellenó, constituidos por arena gruesa a 
sábulo, b)y c) Dcm, d) Pseudonódulos (Ps). 
 
4.5.2 Perfil Acantilados al E de Prefectura 
El perfil está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°35´54,9´´S y 67°35´16´´O 
(fig. 4.5.1). Mide 4,41 m de alto (fig. 4.5.14), y de base a techo se reconocieron las 
siguientes unidades: 
A-1: de 80 cm de potencia, es un banco de arena y limos, masivo. Corresponde a un nivel 
glacifluvial.  
A-2: de 45 cm de espesor, corresponde a un nivel arenoso con arcilla (fig.4.5.15d y e), 
posee deformación y clastos con tamaños variables de 17 cm x 20 cm, 14 cm x 38 cm, 3,5 




Figura 4.5.14: a) Sección sedimentológica del afloramiento descripto, b) vista del afloramiento. 
 
A-3: de 32 cm de potencia, corresponde a un nivel de arcilla y limo intercalados, 
correspondientes a un depósito lacustre. Muestra una EDS (fig. 4.5.15a y b), se trata de un 
dique clástico, que sólo afecta este nivel. El dique tiene 31 cm de longitud, en su parte 
inferior 3 cm de espesor, en la parte media de 1cm y en la superior 2 cm, posee una lámina 
interna.  
A-4: de 2,20 m de potencia, está constituido por arcilla de color gris, masivo. Se 
identificaron 3 paquetes de arcilla separados por una lámina de arcilla arenosa con 
oxidación. En este nivel y los dos anteriores (A2 y A3) muestran un dique clástico masivo, 
arenoso (fig.4.5.16) 
A-5: de 54 cm de espesor, corresponde a un depósito de till, de color pardo claro. 
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A-6: de 10 cm de espesor, corresponde a desarrollo de suelo actual, en el que se observó la 
presencia de raíces. 
En este perfil se reconocieron alrededor de 10 diques clásticos a lo largo del sector, con 
estructura interna de laminación (Dcl) y masivos (Dcm). Uno de los diques reconocidos 
posee 85 cm de longitud, en el extremo superior posee 25 cm de anchura, en el medio 26 
cm y en el extremo inferior 16 cm de espesor (fig. 4.5.17), está ubicado en la intersección 
de las coordenadas 54°35'54,8''S y 67°35'4,6''O. Se encuentra intruido por otro dique de 20 
cm de longitud y de anchura posee en su parte inferior 1 cm, en su parte media 2 cm y 0,5 
cm en su extremo superior, son masivos. A una distancia de 1,90 m hacia el E se reconoció 
otro dique de 82 cm de longitud, con variación también de espesor, con 7 cm en su 
extremo inferior, 2 cm en su parte media y 3 cm en su extremo superior. Posee una 
laminación interna paralela a las paredes del dique hacia los bordes y es masivo hacia el 
centro (fig.4.5.18). Otro dique fue identificado en las coordenadas 54°35'55,5''S y 
67°34'46,8''O (fig.4.5.19), posee laminación paralela a las paredes del dique y está fallado. 
Otro dique alrededor de un paquete de composición areno-arcillosa se muestra en la figura 
4.5.20. En este sector se puede observar cómo la estructura casi rodea al bloque y éste 
mismo paquete o bloque caído causa una rotación de los niveles afectados (fig.4.5.20c y d). 
En general en este sector se observó una gran densidad de diques clásticos, el dique de 
mayor espesor está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°35'56,7''S y 




Fig. 4.5.15: Estructuras identificadas en el sector del perfil Acantilados al E de Prefectura, a) Dcl: 
dique clástico con laminación interna, b) detalle del contacto dique con el nivel inferior c) Ec: 








Figura 4.5.17: Diques clásticos con laminación interna (Dcl) reconocidos en el sector de los 
Acantilados al E de Prefectura, se pueden reconocer los dos diques, b) parte superior, c) parte 
media, d) parte inferior de la estructura.  
 
Figura 4.5.18: Otros diques clásticos con laminación interna (Dcl) reconocidos en el área, en estas 
imágenes se puede observar claramente que afectan los niveles inferiores A2 y A3, hasta 1 m de 




Figura 4.5.19: a) Vista del afloramiento, como en los casos anteriores, se observa que afectan los 
niveles inferiores y hasta 1,5 m de altura en promedio del perfil, b) detalle de la estructura interna 





Figura 4.5.20: a) Vista del afloramiento, se puede identificar el paquete areno-arcilloso caído y 
rodeado por el dique clástico (Dcl) con arenas muy oxidadas, b) terminación del dique entre otros 
niveles de arcillas, c) y d) fragmentos de estratos caídos (Fc), basculados (Fb) y rotados (Fr) de 




Figura 4.5.21: a) Vista del afloramiento con el dique clástico con laminación interna (Dcl), b) 
detalle de la base del Dcl. 
4.5.3 Perfil Chorrillo Café 
En este sector se relevaron 3 secciones sedimentológicas, que fueron seleccionadas por la 
presencia de EDS y por la variación en la composición de diferentes unidades 
sedimentarias en pocos metros de distancia. Los perfiles se enumeran como ChC1, ChC2 y 
ChC3, de O a E (fig. 4.5.1).  
Chorrillo Café 1 (ChC1)  
Este perfil (54°36'1,5''S y 67°22'40,9''O) mide en total 8,08 m de altura (fig.4.5.22). En el 
mismo se reconocieron las siguientes unidades: 
ChC1-1: de 3,35 m de potencia, está compuesto por gravas polimícticas, de color rojizo, 
horizontales. Son subredondeadas de 10 cm x 5 cm, medidas en el afloramiento. Posee 
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lentes de arenas gruesa y gravas de hasta 15 cm de espesor. Corresponde a depósitos 
glacifluviales, es probable que este nivel corresponda a facies proximales bottomset de un 
delta. 
ChC1-2: este nivel tiene espesor variable desde 0,20 m hasta 0,45 m, corresponde a un 
nivel de arcilla, de color gris claro que tiene niveles de grava intercalados hacia el techo, 
algunos de estos niveles están deformados. Se reconocieron EDS, como laminación 
convoluta. Un nivel arcilloso hacia el techo de la unidad muestra un pliegue que puede 
interpretarse como una estructura de escape hacia los niveles superiores, entre las gravas 
(fig.4.5.23). Este nivel corresponde a un depósito lacustre. 
ChC1-3: de 3,84 m de potencia, está constituido por niveles alternantes de gravas muy 
gruesas y arenas clasto-sostén, con niveles de gravas, matriz-sostén, de hasta 4 cm de 
longitud y arenas. Corresponden a un depósito glacifluvial. Los estratos están inclinados 
9°N, con azimut 90° y corresponderían a las facies de foreset. 
ChC1-4: 0,34 m de espesor, corresponde a un nivel de arcilla de color gris claro, es un 
depósito lacustre. Este nivel posee EDS tales como pliegues. Este nivel como el CHC1-2 
corresponderían a encharcamientos laterales de un ambiente deltaico.  
ChC1-5: de 0,10 m de espesor, corresponde al suelo actual con presencia de raíces.  
Cabe mencionar que en otros sectores, este afloramiento posee alrededor de 15 m de till 
basal que suprayace a toda esa secuencia. Esto no se observa en el área donde se realizó la 
descripción del perfil, posiblemente debido al disturbio por la construcción de rutas, en 
este caso la antigua ruta de acceso a la ciudad de Ushuaia y la actual, Ruta Provincial N° 3. 
En este sector son claras las evidencias de englazamiento de la última glaciación (Meglioli 










Figura 4.5.23: Detalle de la EDS en el nivel arcilloso (ChC1-2), Ef: estructura en flama.  
 
Chorrillo Café 2 (ChC2)  
El perfil está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°36´0,2´´S y 67°22´41,1´´O, 
tiene alturas variables desde 6 m a 14 m (fig. 4.5.24). 
ChC2-1: desde la base hasta los 2,95 m de altura, corresponde a un depósito glacifluvial, 
con gravas polimícticas que varían desde 1 cm a 17 cm de longitud, algunas de 
composición granítica. Son redondeados y algunos clastos son muy planos, el depósito es 
clasto-sostén, con algunos sectores muy oxidados. 
ChC2-2: 0,70 m de espesor, corresponde a un nivel de arcilla, de color gris claro. Este 
nivel corresponde a un depósito lacustre. 
ChC2-3: de 10,35 m de potencia, corresponde a niveles de arcillas y arenas finas 
intercaladas, los primeros 50 cm tienen predominio de arena gruesa y grava. Las unidades 
están afectadas por una intensa deformación, se reconocieron numerosas EDS, las de 
mayor escala son fallas inversas que generan pliegues de arrastre y una deformación de los 
niveles de arenas y arcillas intercaladas, dando lugar a fragmentos de estratos basculados, 
rotados, diques clásticos, estructuras en flama, fracturas y ondulitas. En la figura 4.5.24 y 
fig.4.5.25 se muestran las estructuras que afectan las unidades en este sector. 





Figura 4.5.24: a) Vista del afloramiento; b) interpretación de las estructuras de deformación 




Figura 4.5.25: Detalle de las EDS reconocidas en el perfil ChC2. Ef: estructura en flama, Fb: 
Fragmentos de estratos basculados, Dcm: diques clásticos masivos, Ps: pseudonódulos, Pa: 
pliegues de arrastre y ondulitas (On, estructura primaria). Con trazo discontinuo rojo se señalan las 
fallas y el trazo continuo indica una falla inversa (la flecha señala el desplazamiento sobre el plano 
de la falla). 
 
Chorrillo Café 3 (ChC3) 
Ubicado en la intersección de las coordenadas 54°35´59, 8´´S y 67°22´39,9´´O, de 13 m de 
altura (fig. 4.5.26). Está ubicado al E del perfil anterior. 
ChC3-1: de 2,50 m de espesor, tiene gravas de hasta 20 cm de longitud, corresponde a un 
nivel glacifluvial, de composición polimíctica y de color rojizo, semejante al nivel ChC2-1. 
ChC3-2: de 10,4 m de espesor, constituido por un banco de arcillas lacustres. Están muy 
fracturadas y falladas, posee niveles de arenas intercaladas, se identificaron EDS como 
diques clásticos con laminación interna (Dcl), pliegues, laminación convoluta, fallas (fig. 
4.5.27). Los diques clásticos están compuestos por material arcilloso y gravas. Se puede 
visualizar desde dónde provino el material que los rellena, en su mayoría desde los niveles 
superiores, los diques se acuñan hacia la base del perfil (fig. 4.5.28). 






Figura 4.5.26: a) Sección sedimentológica del sitio ChC3, b) vista del acantilado donde se realizó el 





Figura 4.5.27: Vista de las EDS observadas; Dcl: dique clástico con laminación interna, Ps: 
pseudonódulos, Ec: estructuras por carga, On: ondulitas. 
 
Figura 4.5.28: Diques clásticos masivos (Dcm) y fracturas (en línea continua) observados en el 
sector del perfil ChC3. Puede observarse en los niveles superiores gravas que rellenan estructuras, 
como diques neptunianos. La flecha señala en los niveles superiores gravas. 
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4.5.4 Perfil Desembocadura del Valdez (DV) 
Ubicado en la intersección de las coordenadas 54°34´46,3´´S y 67°20´1,4´´O (fig. 4.5.1), el 
perfil mide 10,65 m de altura (fig. 4.5.29), está conformado de base a techo por las 
siguientes unidades. 
DV-1: de 1 m de potencia, corresponde a un paquete de arcillas de color gris oscuro. En 
algunos sectores este nivel posee EDS, principalmente diques clásticos con laminación 
interna (fig. 4.5.30). Corresponde a depósitos lacustres. 
DV-2: de 2,30 m de espesor, pertenece a un nivel de till, posee clastos de hasta 20 cm de 
longitud. 
DV-3: de 15 cm de espesor, conformado por arcillas de un nivel lacustre, de color gris 
claro a blanquecino. 
DV-4: de 3,20 m de potencia, corresponde a un till, de características similares al DV-2. 
DV-5: es un nivel de 2,10 m de arcillas lacustres de color pardo claro. 
DV-6: de 1,80 m de espesor, pertenece a un nivel de till, con clastos de hasta 10 cm de 
longitud. 





Figura 4.5.29: a) Sección sedimentológica del perfil del sector desembocadura del río Valdez (DV), 
b) vista del afloramiento. 
 
 
Figura 4.5.30: a) Dique clástico con laminación interna identificado en el nivel DV-1 y fracturas 
Fr); b) detalle del dique.  
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4.5.5 Perfil Punto 34 
Este perfil está ubicado en las coordenadas 54°34´44´´S y 67°19´59,3´´O (fig. 4.5.1), mide 
8,12 m de altura (fig. 4.5.31) y está conformado por las siguientes unidades: 
U-1: 0,65 m de espesor, corresponde a arcillas que conforman un depósito lacustre. 
U-2: de 3,70 m de potencia, corresponde a un paquete glacifluvial, posee niveles de gravas 
intercaladas, que en algunos casos rellenan estructuras en forma de embudo, como se 
muestra en la figura 4.5.32. También se observaron diques clásticos masivos (Dcm) y 
fracturas rellenas con arcillas. 
U-3: de 30 cm de espesor, corresponde a un nivel de arcillas lacustres. 
U-4: posee 2,87 m de potencia, es un till de color pardo. 
U-5: de 50 cm, corresponde a un nivel de arcillas lacustres, de color gris con laminación. 
U-6: de 0,10 cm, corresponden a un nivel de till de color pardo. 
 




Figura 4.5.32: Vista de las estructuras en embudo que se observaron en la unidad 2 (U-2); 
interpretación de los niveles intercalados de gravas en el till, que rellenan estructuras en forma de 
embudo. 
 
4.5.6 Perfil río Turbio 
Este perfil está ubicado en la intersección de las coordenadas 54°32´46,50´´S y 
67°7´9,3´´O (fig. 4.5.1), mide 2,15 m de altura (fig. 4.5.33), de base a techo se 
reconocieron las siguientes unidades: 
RT-1: desde la base hasta 70 cm, está constituido por gravas polimícticas, subredondeadas 
matriz sostén. De tamaños variables de hasta 5,5 cm x 3,3 cm, medidos en el afloramiento. 
RT-2: de 20 cm de potencia, está compuesto por arena fina con lentes de arena gruesa, 
poseen laminación entrecruzada (fig. 4.5.34). 
RT-3: de 60 cm de espesor, está constituido por gravas, de composición polimíctica, 
subredondeadas clasto-sostén, grano-decrecientes. 
RT-4: de 30 cm de potencia, está compuesto por arena y gravas, en algunos sectores se 
identificaron lentes de gravas.  




Figura 4.5.33: a) Sección sedimentológica del perfil Río Turbio; b) vista de la exposición natural 




Figura 4.5.34: Lentes de arena en la unidad RT-2 
 
4.5.7 Perfil Lago Udaeta 
En el sector del lago Udaeta, se describió un perfil sedimentológico ubicado en la 
intersección de las coordenadas 54°33' 53''S y 66° 45' 2,4''O (fig. 4.5.1), tiene 2,80 m de 
altura (fig. 4.5.35), de base a techo está compuesta por: 
LU-1: de 14 cm de potencia, está constituido por gravas y arena muy gruesa.  
LU-2: de 33 cm de espesor, se compone de gravas y un mayor porcentaje de arena. Ambas 
unidades están muy oxidadas, sin estructura interna. Posee diques clásticos masivos (Dcm).  
LU-3: de 15 cm de espesor, está compuesto predominantemente por limos. Es 
granocreciente, hacia el techo de la unidad aumenta el contenido de arenas. El color 
también varía verticalmente, de pardo claro a pardo oscuros. Posee lentes de composición 
arcillo-limosa, con sus contactos superior e inferior irregulares. 
LU-4: de 12 cm de potencia, está compuesta por arenas gruesas y gravas, de color gris 
oscuro.  
LU-5: de 1,05 m de espesor, ha sido subdividida en 7 unidades de espesor variable y que 
pueden ser interpretadas como ritmitas. Posee un mayor contenido de limo y arenas. 
LU-6: de 12 cm de potencia, muestra un predominio de limo en la base, disminuyendo 
hacia la parte superior de la unidad donde predominan las arenas. Su color varía 




LU-7: de 11 cm de espesor, está compuesto por una mayor proporción de limos, con un 
contenido muy bajo de arcilla y arena. Es de color gris claro.  
LU-8: de 10 cm de potencia, posee un mayor porcentaje de limos cerca de su base y 
aumenta el tamaño a arenas hacia el techo. 
LU-9: de 10 cm de espesor, compuesto por limos, con un aumento del contenido de arena 
en la parte superior. Las raíces aparecen por primera vez en la unidad LU-9. 
Las unidades LU-5 a LU-9 están muy deformadas, en éstas se pudieron reconocer varias 
EDS, entre ellas diques clásticos (fig. 4.5.36a-d y fig. 4.5.37b), pliegues (fig. 4.5.36e-f), 
laminación convoluta (fig. 4.5.36a), estructuras en flama (fig. 4.5.36a y e-h), 
pseudonódulos (fig. 4.5.36c, d y f), fallas (fig. 4.5.36a-d) y fracturas (fig. 4.5.37, 
fragmentos de estratos rotados (fig. 4.5.37b) 
LU-10: de 20 cm de potencia, posee intervención de raíces, y motas de óxido. En su base, 
se reconocieron gravas y arenas muy gruesas. 
LU-11: de 40 cm de espesor, está constituido por suelo actual, se reconocieron raíces 





Figura 4.5.35: a) Sección sedimentológica del perfil Udaeta; b) vista del afloramiento; c) vista en 




Figura 4.5.36: EDS observadas en el perfil Udaeta. Referencias: Lc: laminación convoluta; Ef: 
estructura en flama, Dcm: dique clástico masivo, Ps: pseudonódulos. a) Dcm atravesando la 
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secuencia en la que se identificaron Ef y Lc fallados, b) Dcm y fallas, c) otro Dcm fallado, y Ps, 
d)detalle del Dcm fallado y Eg, e-h) Eg, Ef y pliegues anticlinales. 
 
 
Figura 4.5.37: EDS observadas en el perfil Udaeta, a) fallas directas y en línea discontinua 
fracturas, b) Dcm: dique clástico masivo, Fr: fragmento de estrato rotado, fallas y fracturas, c-d) 
fallas y fracturas en línea discontinua. 
 
4.5.8 Perfil Tolhuin 
La descripción del perfil se efectuó en depósitos morénicos que han quedado expuestos por 
la construcción de una calle en la localidad de Tolhuin, ubicado en las coordenadas 
54°29'52,1''S y 67°12'21,6''O (fig. 4.5.1a). Posee una altura de 1,80 m de base a techo. Está 
conformado por 6 unidades, de base a techo (T) (fig. 4.5.38): 
T1: desde la base hasta los 15 cm. Posee un alto contenido de gravas polimícticas de color 
pardo amarillento. Los clastos son redondeados, con tamaños de 7 cm x 3,5 cm x 2 cm, 
algunos están meteorizados. Corresponde a un depósito glacifluvial. Posee un nivel de 1 
cm de espesor de arcillas y lentes de arena (fig.4.5.38). Los lentes de arenas son muy 
variables y podrían agruparse en dos, los de mayor tamaño tienen 1,07 m de longitud y 
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espesor variable entre 80 y 90 cm, en algunos sectores se hace más fino con sólo 2 cm de 
espesor. Son irregulares, con formas redondeadas. El otro grupo de lentes tiene menor 
tamaño variando entre 3 y 10 cm de largo y entre 8 y 9 cm de espesor. 
T2: de 40 cm, esta unidad tiene un predominio de limos, muestra alternancia de niveles de 
arenas y arcillas (fig.4.5.38). Los niveles arenosos tienen entre 2 y 3 mm, mientras que los 
arcillosos varían de 1 a 3 mm de espesor. Posee clastos con tamaños de 4 cm x 2 cm y de 
2,5 cm x 1 cm. Corresponde a un depósito de till con algunos niveles arenosos que poseen 
entrecruzamiento. Además posee un cuerpo arenoso irregular con algunos clastos de 25 cm 
x 1 cm. En esta unidad se identificaron EDS, tales como estructuras en flama, pliegues y 
fallas (fig. 4.5.39). Se midieron tres fallas, la primera de ellas con Az 70° Bz 42° al SE, 
otra con Az 74° Bz 43° al SE y la tercera con Az 74° Bz 60°. 
T3: de 47 cm, está constituido predominantemente por limos y arcillas y muestra láminas 
de arenas con lentes de gravas en la base, que desaparecen hacia el techo. En este nivel 
también se identificaron EDS en flama (fig. 4.5.39).  
T4: de 23 cm de espesor, está compuesto por alternancia de lentes de arena gruesa y 
gravas. Corresponde a un depósito glacifluvial. Los lentes arenosos muestran una 
estructura entrecruzada, en esta unidad no se identificaron EDS.  
T5: de 18 cm, está constituido por sedimentos con predominio de limos, corresponde a un 
nivel de till, el cual posee láminas de hasta 0,5 cm con gravas.  











Figura 4.5.38: a) Sección sedimentológica del Perfil-Tolhuin, b) vista al sur del sector E del perfil, 




Figura 4.5.39: Estructuras identificadas en el perfil Tolhuin, a-d) pliegues anticlinales (PA), 
pseudonódulos (Ps), e-g) Estructuras en flama (Ef), Pa y en línea de color rojo fallas, h) dique 
clástico masivo (Dcm), fallas y pliegue anticlinal. 
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4.5.9 Perfil AF de la Ruta Nacional N°3  
Está ubicado al este de la cabecera oriental del lago Fagnano (54°32'18,99''S y 
67°12'22,95''O), sobre la banquina de la Ruta Nacional N° 3 (fig. 4.5.1a). Posee 5,45 m de 
altura (fig. 4.5.40), de base a techo está conformada por 9 unidades (AF). Las unidades 
AF-1 hasta AF-8 corresponden a un depósito glacifluvial y están cubiertas por un depósito 
de till que corresponde a la unidad AF-9. 
AF-1: desde la base hasta 37 cm, está compuesta por arena muy gruesa a media, con gravas 
poco abundantes de hasta 5 mm.  
AF-2: de 8 cm de espesor, corresponde a un nivel de arenas limosas, con gravas de hasta 2 
cm.  
AF-3: de 9 cm, es grano-estratocreciente, está constituido por arena gruesa con abundantes 
clastos de hasta 1,5 cm x 2 cm, medidos en el afloramiento, que se ubican hacia el techo de 
la unidad y arena gruesa.  
AF-4: de 1,31 m de espesor. Está compuesto por arenas medias y gruesas, con laminación 
paralela. Hacia el techo posee gravas, de composición polimíctica.  
AF-5: de 0,45 m de espesor, corresponde a arenas medias a muy gruesas, se reconocieron 
gravas de hasta 10 cm x 5 cm x 3 cm.  
AF-6: de 1,45 m, está constituido por arenas gruesas, tiene laminación entrecruzada y 
paralela. Posee gravas de hasta 2 cm.  
AF-7: de 40 cm de espesor, es un nivel clasto sostén con lentes de gravas.  
AF-8: de 30 cm, corresponde a gravas gruesas y bloques de composición polimíctica.  
AF-9: de 1m, está constituido por arena gruesa con clastos, de color pardo amarillento. 
Corresponde a un depósito coluvial.  
Todos los niveles se encuentran afectados por fallamiento normal y escasas fallas inversas. 




Se puede observar que el predominio del rumbo de las estructuras de fallamiento es en 





Figura 4.5.40: a) Sección sedimentológica del perfil AF, b) vista panorámica del afloramiento, c) 
diagrama de roseta de las fallas medidas. 
1 Az 71° Bz 80° NO 
2 Az 79° Bz 89° NO 
3 Az 79° Bz 65° SE 
4 Az 60° Bz 72° SE 
5 Az 64° Bz 71° SE 
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6 Az 91° Bz 90° NO 
7 Az 64° Bz 72° SE 
8 Az 40° Bz 77° SE 
9 Az 140° Bz 79°SO 
10 Az 120° Bz 82° SO 
11 Az 135° Bz 70° SO 
12 Az 110° Bz 76° SE 
Tabla 4.5.2: Datos de Azimut (Az) y Buzamiento (Bz), correspondientes a las fallas reconocidas en 
perfil AF. 
 
4.5.10 Perfil Hostería Ruta al Sur 
Este perfil de aproximadamente 4 m de potencia (fig. 4.5.41) está localizado en la 
intersección de las coordenadas 54°31´29,73´´S y 67°12´1,51´´O (fig. 4.5.1), está 
conformado por 8 unidades. Corresponde a un depósito lacustre.  
HRS-1: de 45 cm de potencia. Está constituido por arcillas masivas, posee un lente limo-
arenoso, con límites irregulares. Se reconocieron EDS como un dique clástico masivo 
(Dcm), de composición areno-arcillosa (fig. 4.5.42a), estructuras en flama. 
HRS-2: de 31 cm de espesor. Corresponde a arcillas masivas. 
HRS-3: de 25 cm de potencia. Está constituido por láminas milimétricas limo-arcillosas, 
con lentes arenosos. Hacia el techo posee un nivel de arcillas más plástico que tiene 2 cm 
de espesor. 
HRS-4: de 16 cm de espesor. Constituido por arcillas masivas, muy plásticas.  
HRS-5: de 70 cm de espesor, está constituido por alternancia de niveles limo-arcillosos y 
láminas arcillosas de color pardo. Posee un nivel arcilloso de color gris en contacto 
irregular. Dentro de este nivel gris se reconocieron 1 lámina amarillenta y 2 láminas gris 
claro muy plásticas, más arcillosas.  
HRS-6: de 12 cm de potencia está constituido por intercalaciones limo-arcillosas y limo-
arenosas. Se encuentra limitando hacia el techo, en contacto irregular con un nivel arenoso, 
que varía en espesor desde 2,5 cm a 3,5 cm. El nivel arenoso posee láminas en su interior, 
donde se intercalan láminas arenosas y arcillosas con óxidos. Las láminas son milimétricas 
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de una coloración amarillenta y con algunos clastos meteorizados. Por encima se dispone 
una lámina de arcillas, con grietas rellenas subverticales (fig. 4.5.42b), con longitudes de 4 
y 10 cm, que continúan hacia el techo del perfil. Se reconoció un dique clástico (Dcm), 
compuesto por arenas de 8 mm de espesor, se interpreta su origen en los niveles inferiores 
por la composición arenosa. Superpuesto hay un nivel de 2,8 cm de color ocre, que se 
vuelve más amarillo hacia el techo, el cual posee una lámina más clara de 0,5 a 1 mm. En 
estos niveles continúan las grietas subverticales, con un espesor de 1 mm y relleno de color 
ocre.  
HRS-7: de 83 cm de potencia, está constituido por intercalaciones limo-arenosas de color 
gris, con espesores de 3 a 2,5 cm y limo-arcillosas de color blanquecino, con espesores de 
1,8 a 2 cm, con clastos de 1,8 cm, que en algunos casos muestran meteorización. Posee 
algunas láminas con oxidación con clastos visibles de 3 cm x 3 cm de arcilla con arena 
gruesa de color gris oscuro, tiene láminas de óxidos con motas y gravas meteorizadas de 
0,5 cm de longitud. Posee 2 cm de arcillas grises con EDS, se reconoció laminación 
convoluta y pliegues, pseudonódulos de 2 cm de longitud, otros de 0,5 cm x 1 cm y 1 cm x 
2 cm (fig. 4.5.42c-f). Hacia el techo esta unidad se vuelve más limo-arenosa con gravas 
meteorizados y motas de óxido. Están afectados por una falla que llega al nivel arcilloso 
inferior con motas (fig. 4.5.42e). A continuación se disponen 3 cm de arcilla castaña, con 
EDS, se reconoció laminación convoluta y en flama (fig. 4.5.42). Están seguidas de arcilla 
de color castaño ocre, posee EDS como estructuras convoluta y de escape (fig. 4.5.42f), 
posee laminación de arcillas oscuras y láminas oxidadas. Por encima hay una laminación 
milimétrica de limos arenosos blanquecinos.  
HRS-8: de 1,18 m de potencia, corresponde a material perturbado, con presencia de raíces 
















Figura 4.5.42: EDS reconocidas en el perfil Hostería Ruta al Sur, a) dique clástico masivo (Dcm), 
b) estructura en flama (Ef) y grieta rellena (Gr), c-e) pseudonódulos (Ps), estructuras de escape 




4.6 Caracterización de las estructuras de deformación sedimentaria 
(EDS): morfología, mecanismo de deformación; sistema de fuerza motriz 
y posible agente de disparo. 
Las EDS descriptas en los distintos sitios seleccionados en el área de estudio se 
caracterizaron en términos de su geometría, y fueron agrupados por tipos: diques clásticos 
masivos (Dcm) y con laminación interna (Dcl); (Ef), fragmentos de estratos basculados 
(Fb), rotados (Fr) y/o caídos, estructuras de carga (Ec) donde se incluyen: laminación 
convoluta (Lc) y estructura en flama, (Fc), pseudonódulos (Ps), estructuras en gota (Eg). 
Además, se consideraron fallas, fracturas y pliegues. 
4.6.1 Diques clásticos (Dc) 
Son numerosos los Dc reconocidos en las secciones estratigráficas descriptas 
anteriormente. Entre éstas cabe mencionar: Fagnano 1 (F1), Hostería Kaiken (HK), 
Fagnano 3 (F3), Fagnano 4 (F4), Acantilados al E de Prefectura (A), Chorrillo Café 2 
(ChC2), Chorrillo Café 3 (ChC3), Desembocadura del Valdéz (DV), perfil Punto 34 (U), 
Lago Udaeta (LU), Tolhuin (T) y el perfil Hostería Ruta al Sur (HRS) (fig. 4.5.1).  
En general los diques clásticos forman conductos discordantes y casi verticales que 
atraviesan los estratos o láminas sedimentarias sub-horizontales circundantes. Debido a su 
composición, se los clasificó en dos grupos: diques clásticos masivos (Dcm) y diques 
clásticos con laminación interna (Dcl). Los Dcm tienen composición arenosa y como su 
nombre lo indica son masivos, sin estructura interna, mientras que los Dcl en general 
poseen mayor contenido de arcilla y limo, en menor cantidad arena y presentan laminación 
interna.  
Las dimensiones son muy variables, los Dcm en el sitio del lago Fagnano tienen 
longitudes de 30 cm y 60 cm, con anchos o espesores de 2cm. Se inclinan hacia el O con 
valores de 30° a 45°. En el mismo sector se identificaron otros Dcm, de forma irregular, en 
algunos casos se identificó la procedencia del material que los rellenaba desde los niveles 
superiores (diques neptunianos) (F4, A, U) y en otros desde los niveles subyacentes (F3, 
F4, ChC2, ChC3). En HRS, los diques tienen 20 cm de longitud y 5 cm de ancho, y en LU 
se identificaron diques de 40 cm de largo y 2 cm de ancho.  
Los Dcl también poseen dimensiones variables pero de forma tabular, todos ellos se 
encuentran en forma de inyección, que en algunos casos se acuñan hacia los niveles 
superiores y también hacia los subyacentes. Todos los Dcl fueron identificados en los 
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afloramientos de la costa sur del lago Fagnano (secciones estratigráficas F1, F3, F4; HK, 
A, ChC2, ChC3, DV, U). No se encontraron en los afloramientos afectados por el SFMF. 
Los diques clásticos son estructuras típicas de inyección de sedimentos (Owen et al., 
2011) originadas por procesos de fluidización cuando el sedimento con una velocidad de 
fluidización mínima baja es transportado por escape de agua (Lowe, 1975).  
Una propuesta de formación de los diques clásticos es la de Amick et al. (1990), 
quienes a base de ensayos de laboratorio y del estudio de la estructuración interna de 
diques de arenas en fisura, definieron cuatro fases para la génesis de estas estructuras (fig. 
4.6.1):  
a) Fase de desarrollo de la interfase acuosa: el agua se acumula a muro de la capa 
confinante H2 procedente de la capa inferior H1, a causa de la disminución de la porosidad 
y un aumento de presión de fluidos, por los esfuerzos de cizalla cíclicos de origen sísmico.  
b) Fase de flujo lateral: la licuación de H1 y el desarrollo de la interfase acuosa, disminuye 
la fricción entre H1 y H2, hasta el punto de que se produzca el desplazamiento lateral de 
H1 como consecuencia de las fuerzas gravitacionales.  
c) Fase de ruptura de la capa confinante: el transporte de H2 por H1 produce la 
fracturación del primero. Se generan fracturas tensionales, a favor de las que se inyectan 
las arenas licuadas de H1. Las intrusiones de arenas pueden o no extruir en la superficie. 
Las fracturas tienen un espaciado lateral mayor cuanto más potente sea H2, ya que en las 
zonas más delgadas la fracturación se produce con mayor facilidad.  
d) Fase de extrusión de las arenas: las arenas extruyen en algunos casos en la superficie, 
formando volcanes de arena, de esta manera logran reducir la presión intersticial hasta que 
se iguala con la presión confinante. Esto hace aumentar el coeficiente de rozamiento entre 




Figura 4.6.1: Fases de desarrollo de diques clásticos (tomado de Amick et al., 1990) 
En algunas secciones se identificó una capa confinante y en otros una semiconfinante 
(ver Capítulo 4.4). En general, los Dcm se observaron en secciones con mayor contenido 
de arena, especialmente en los depósitos glacifluviales, mientras que los Dcl fueron más 
comunes en depósitos lacustres y glacilacustres.  
Su origen se puede explicar del siguiente modo: la presión intersticial puede 
aumentar después de la licuación, cuando la presencia de barreras de permeabilidad no 
permite una simple filtración dirigida hacia arriba del agua. La ruptura de las barreras de 
permeabilidad superpuestas induce la formación de conductos verticales llenos de agua y el 
escape de sedimentos más finos, los cuales penetran alojando sedimentos más gruesos 
hasta que alcanzan la interfase agua/sedimento. Los diques pueden ramificarse a medida 
que ascienden hacia la superficie (Rodríguez Pascua, 1998). Es posible por lo tanto 
considerar el esfuerzo cortante vertical como el sistema de la fuerza motriz.  
Otras dos explicaciones se pueden aplicar al desarrollo de Dcm y Dcl considerando 
la génesis glacigénica: (1) la congelación del sustrato subglacial y (2) la fractura 
relacionada con el agua de fusión causada por las variaciones en la presión de los poros 
subglaciales (Boulton y Caban, 1995). Estos dos últimos mecanismos explican el proceso 
de inyección de un dique clástico en múltiples fases, e implican que los cambios en el 
substrato subglacial ocurrieron a través del tiempo. En el caso de la fractura de agua de 
fusión, cada fase de la fractura-expansión-deposición (fig. 4.6.2) podría ser atribuible a las 
presiones de los poros subglaciales elevados durante la temporada de agua de fusión. Estos 
procesos subglaciales complejos soportan un mecanismo de intrusión de diques en multi-
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fases (Le Heron and Etienne, 2005). Este último modelo sería el más adecuado para 
explicar la posible génesis de los Dcl identificados en el área de estudio.   
 
Figura 4.6.2: Modelos utilizados para explicar la inyección de diques clásticos en un estado no 
licuado. a) El modelo 1 implica una fase de inyección, y la intrusión de sedimentos en un estado 
plástico. b) El modelo 2 implica la repetición del fracturado y la expansión del sedimento bajo una 
carga vertical aplicada, y la depositación de los sedimentos en las paredes del dique. Tomado de Le 
Heron y Etienne, (2005).  
Owen et al. (2011) sugirieron  algunos datos críticos claves, procedentes tanto de la 
descripción morfológica detallada como del análisis de facies, que pueden ser útiles para 
distinguir entre posibles procesos desencadenantes vinculados a la dinámica del ambiente 
sedimentario (desencadenante endógeno) y otros de origen externo (desencadenantes 
exógenos). Entre los desencadenantes endógenos se deben considerar varios procesos que 
no están relacionados a la licuación y/o fluidización pero que generan morfologías 
similares a las producidas por licuación. Tal es el caso por ejemplo de las estructuras de 
Masada Cocinero en el E de España (Ezquerro et al., 2015), que son debidas a las 
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variaciones del nivel de agua en los depósitos palustres y están asociadas a procesos de 
desecación, resultando EDS de morfología similar a las de carga.  
Un criterio clave para determinar la acción de un desencadenante externo como la 
sismicidad de acuerdo a Owen et al. (2011) es la presencia de capas no deformadas 
idénticas en litología y facies al horizonte deformado, por encima y por debajo de él.  
En el caso de estudio, los diques clásticos masivos, se infieren originados por 
intrusión de arenas líquidas resultantes de la licuación provocada por choques sísmicos, 
mientras que los diques clásticos con laminación interna (Dcl), se explicarían por génesis 
glacial (por congelación del sustrato subglacial y/o la fractura relacionada con el agua de 
fusión). 
4.6.2 Fragmentos de estratos basculados (Fb), rotados (Fr) y/o caídos (Fc) 
Estas estructuras se presentan en forma agrupada ya que todas se encontraron en los 
mismos niveles estratigráficos. Se observaron en las secciones F1, DV, afectando los 
niveles de arcillas glacilacustres con laminación. La estructura laminar posibilitó 
identificar con claridad los fragmentos de estratos rotados o basculados. En la sección T, 
estas estructuras tienen composición arenosa, con forma subesférica de 2 cm de diámetro. 
El mecanismo de deformación que genera este tipo de EDS no es tratado 
comúnmente en los estudios sedimentarios, pero se han encontrado referencias a 
estructuras similares asociadas a deslizamientos subacuáticos conocidos como slumps (fig. 
4.6.3). El deslizamiento tiene lugar cuando el sedimento no está consolidado, como 
consecuencia de un desplazamiento traslacional pendiente abajo en un ambiente 
subacuático. Las geometrías de los pliegues son muy variables, presentando una 
deformación dúctil por cizalla simple o pura. Durante el trasporte de los materiales se 
producen repliegues de los pliegues generados en los primeros estadios de la deformación. 
Los niveles de despegue subparalelos a la estratificación, pueden ascender y formar 
apilamientos imbricados de fragmentos de estrato más o menos regulares, provocar un 
basculamiento o rotación de los mismos. De estos niveles basales de despegue pueden 
también partir sistemas de cabalgamientos imbricados (Rodríguez Pascua, 1998). De 
acuerdo a Allen (1982), el espesor de la lámina deslizada depende del ambiente 
deposicional donde se dan. En ambientes glaciares raramente superan los 50 cm, con 
desplazamientos (pocas decenas de metros). En sedimentos lacustres y marinos poco 




Figura 4.6.3: diferentes geometrías de estratos asociados a slumps. Modificado de Rodríguez 
Pascua (1998). 
Los principales esfuerzos desarrollados en slumps son esfuerzos de cizalla inducidos 
gravitacionalmente (Helwig, 1970). En el área de estudio no se encontraron suficientes  
estructuras como para definirlas según el modelo slumps, por lo cual existe aún una alta 
incertidumbre en cuanto a la génesis de los fragmentos de estratos basculados, rotados y/o 
caídos. 
4.6.3 Estructuras de carga (Ec)  
Estas estructuras son las más numerosas identificadas en las secciones estratigráficas 
estudiadas. Las estructuras de carga son un tipo EDS que se produce en sedimentos 
blandos, y comprende dos grupos importantes: las sinformes (synforms) en las que se 
consideran las estructuras de carga propiamente dichas y los pseudonódulos (aquí también 
se suponen las estructuras en gota); y por otra parte, las antiformes (antiforms) que 
incluyen las estructuras en flama (Owen, 2003) (fig. 4.6.4). 
El origen más aceptado para este tipo de estructuras es en respuesta a los contrastes 
de densidad entre los materiales y el grado de fluidización del sedimento. Los mecanismos 
de deformación pueden deberse a la licuación de los sedimentos, el colapso de arcillas o 
deslizamiento de paquetes de sedimentos plásticos (Owen, 2003). En el área de estudio 
estas estructuras se identificaron predominantemente en los depósitos lacustres y 
glacilacustres, y podrían tener un origen relacionado a la fluidización. Sin embargo, 
también se han encontrado asociadas a Dcm y a fallas normales, lo cual permite inferir a la 




Figura 4.6.4: Diagrama de definición de estructuras de carga. Tomado de Owen (2003). 
Laminación convoluta (Lc) y estructuras en flama (Ef) 
Estas EDS son un tipo de estructuras de carga (fig. 4.6.4). Las laminaciones 
convolutas (Lc) (convolute laminations) han sido reconocidas en su mayoría en la parte 
superior de las secciones estratigráficas. Las Lc se identificaron en los niveles superiores 
de las secciones ChC3, y también en la HRS en el nivel de arenas y arcillas intercaladas. 
En promedio, los pliegues muestran dimensiones de hasta 6 cm de amplitud y 7 cm 
longitud. 
Las estructuras en flama (Ef) (flame structures) se reconocieron en las secciones 
estratigráficas F1, F2, F4 y T, afectando los niveles del sector medio del perfil. Son de 
composición arenosa y arcillosa, con dimensiones de 2 cm de amplitud y 3 cm de longitud. 
Ambos tipos de estructuras se reconocieron también en F3, en este caso en los 
niveles lacustres inferiores, en la ChC1 afectando el nivel medio arcilloso y en la LU en las 
unidades medias y superiores del perfil. En la sección LU las Lc poseen 8 cm de amplitud 
y 15 cm de longitud, las Ef fueron muy abundantes en este perfil, la composición fina de 
los niveles lacustres permitió identificarlas con claridad. 
El origen de estas estructuras no está claro y es posible que se puedan generar por 
varias causas (Lowe, 1975), la más aceptada es la fluidización de los sedimentos y su 
escape hacia la superficie. Las Lc se originan por plegamiento de la estratificación o 
laminación original, con sinclinales redondeados y anticlinales agudos. Cuando los 
anticlinales son extremadamente agudos indican el escape de fluidos a favor de éstos, estos 
escapes de fluidos pueden crear estructuras en flama (Ef). En algunos casos la intensidad 
de la deformación aumenta hacia el techo, además aunque normalmente los flancos de los 
pliegues son verticales, puede ocurrir que estos aparezcan volcados en una dirección 
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preferencial, a favor de la pendiente (Rodríguez Pascua, 1998). Se acepta que los 
mecanismos actuantes puedan ser de ambos tipos, de origen sedimentario por sobrecarga o 
bien de origen sísmico, por licuación. 
En LU, las Lc se pliegan y muestran anticlinales y sinclinales. Los anticlinales son 
atravesados por Dcm y en otros sectores los fluidos que escapan han generado estructuras 
en flama (Ef). Estas EDS pueden compararse con EDS similares descriptas por Ezquerro et 
al. (2015) y Moretti and Ronchi (2011) en los depósitos fluvio-lacustres del Pleistoceno, en 
la Cuenca Neuquina (Patagonia Norte). Los pliegues anticlinales están inclinados hacia el 
E y los sinclinales son redondeados. Estas EDS están restringidas a niveles estratigráficos 
ubicados entre niveles no deformados, por lo cual la deformación desaparece cerca de la 
parte superior y la base de la sección estratigráfica.  
Según Lowe (1975), "hay un consenso general de que la laminación convoluta es una 
forma compleja de la estructura de carga". Sin embargo, la Lc es en muchos casos asociada 
con estructuras de evacuación de agua (por ejemplo, Lowe y LoPiccolo, 1974; Mills, 1983; 
Cheel y Rust, 1986; Lowe, 1975; Owen, 1996; Rossetti, 1999). Por lo tanto, se puede 
considerar una combinación de heterogeneidades de densidad aparente (gradientes de 
densidad gravitacionalmente inestables) y fluidización (cizalladura vertical, sensu Owen, 
1996), como posibles factores de la deformación.  
En este trabajo se considera a las Lc como el resultado de una estratificación de 
densidad inversa (Anketell et al., 1970) y/o por disimilitudes en la resistencia contra las 
fuerzas dirigidas hacia arriba al extruir el agua porosa o el aire (Stewart, 1956). Además, se 
han sugerido a los sismos como el mecanismo causante de la licuación con la consiguiente 
movilidad del sedimento. Se ha mencionado a los deslizamientos subacuáticos slumps 
(Davies, 1965) y al flujo interestratal (De Boer, 1979; Williams et al., 1965) como posibles 
causas de formación de estas estructuras.  
Pseudonódulos (Ps) 
Tal como se mencionó anteriormente, son un tipo de estructuras de carga (fig. 4.6.4). 
Este tipo de EDS se identificó en cinco secciones estratigráficas, tales son: F1, donde se 
encontraron cercanos a las estructuras en flama, en la sección F4, donde se identificaron en 
los niveles medios con 13 cm de longitud y 5 cm de alto, también en la sección ChC3, en 
los niveles superiores de arcillas y arenas intercaladas. También se reconocieron en los 
niveles medios de la sección estratigráfica LU, y en  los niveles superiores de la HRS. En 
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ambos casos, tienen una morfología subesférica y se identificaron principalmente en 
niveles arcillosos. 
Como se muestra en a fig. 4.6.4, los pseudonódulos indican una mayor deformación 
de las estructuras de carga por lo que también puede interpretarse como originadas por un 
desencadenante sísmico de magnitud importante (> 6.5) o de mayor duración efectiva 
(Owen, 2003). Se infiere que podrían haberse originado como consecuencia de sismos, ya 
que no se observaron sobre estas secciones, importantes paquetes sedimentarios que 
puedan ser interpretados como slumps.  
4.6.4 Fallas, fracturas y pliegues. 
Fallas sub-paralelas se observaron sobreimpuestas a EDS de varias secciones 
estratigráficas. En la sección F2 (fig. 4.5.9), son fallas inversas que inclinan al O, afectando 
las unidades de medio de la sección, entre niveles superiores e inferiores no deformados. 
También se reconocieron pliegues anticlinales con charnela aguda.  
En la sección acantilados al E de prefectura (fig. 4.5.19), se identificaron dos fallas 
afectando un Dcl, estas fallas son casi horizontales, con una leve inclinación al O. 
En la sección ChC2 se identificó una falla inversa con inclinación al O, que genera 
una gran deformación (fig.4.5.24 y 4.5.25). En el labio hundido (foot wall) se observaron 
también estructuras tipo Dcm, Fb y pliegues de arrastre en los estratos arcillosos. En el 
labio elevado (hanging wall) los sedimentos están afectados por un pliegue anticlinal con 
charnela redondeada y un sinclinal muy agudo; sobre este labio se infiere la presencia de 
una falla inversa interestratal.  
En la sección LU (fig. 4.5.36 y 4.5.37), la mayoría de las fallas identificadas, son 
normales con desplazamientos de centímetros e inclinación entre 40° y 80° al O, también 
se identificaron fallas normales escalonadas y paralelas. Estas estructuras de fallamiento 
indican un ambiente controlado por el movimiento extensional, al menos para este sector, 
esto es consistente con la caracterización del lago Udaeta como una cuenca de tracción. 
Los pliegues identificados en la sección corresponden a anticlinales con las charnelas 
agudas. 
En la sección T (fig. 4.5.39) también se identificaron fallas normales inclinando en 
promedio 65° al SE y 80° al NO. Se reconocieron abundantes pliegues anticlinales, 
inclinando al O. 
La sección AF es la más afectada por fallamiento, el análisis de estas estructuras se 
presenta junto a la descripción del perfil, son fallas predominantemente normales de rumbo 
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CAPÍTULO 5. Discusión 
Geomorfología y morfotectónica 
La sección centro-este del SFMF en la Isla Grande de Tierra del Fuego se caracteriza 
por poseer una traza bien definida, con azimut entre N80° y N100° y cuyas características 
geomorfológicas y morfotectónicas han demostrado actividad tectónica durante el 
Cuaternario. Este análisis ha permitido identificar un desplazamiento horizontal sinestral 
principal con componente vertical, consistente con lo ya descripto en trabajos previos 
(Cunningham, 1993; Forshyth, 1975; Klepeis, 1994; Lodolo et al., 2003; Pelayo and 
Wiens, 1989; Winslow, 1982). 
Las escarpas son la evidencia directa principal de la componente de desplazamiento 
vertical del SFMF, cuyas alturas en el sector de la laguna de Los Castores arrojaron valores 
entre 37 y 40 m para las escarpas compuestas E1 y E2. Esta elevada altura tiene varias 
causas posibles: 1) La ocurrencia de múltiples eventos sísmicos que generaron un rechazo 
vertical mayor a 1 m, en el tramo comprendido entre la cabecera oriental del lago Fagnano 
hasta la costa Atlántica, 2) La presencia de lomos de falla al E del actual río Turbio, en el 
sector donde se realizaron las transectas T1 y T2 (fig. 4.2.1), 3) A variaciones en la tasa de 
deslizamiento a lo largo de su traza, variaciones en la tasa de deslizamiento a lo largo del 
tiempo, a los efectos de deformación cerca de la falla (basculamientos, deformación por 
generación de grabenes, etc), a la erosión, sedimentación en la base de la escarpa, 
diferencias en la edad de los coluvios, geometría de la falla, etc., tal como lo señalaron 
Lund et al. (2007). La altura de las escarpas varía a lo largo del rumbo del SFMF, por 
ejemplo, se observó un mayor desplazamiento en los sectores del río Turbio-laguna de Los 
Castores, menor desplazamiento en el sector medio del río Ginebra y nuevamente el 
rechazo vertical aumenta en el sector del lago Udaeta (fig. 4.2.8). 
Las evidencias morfotectónicas reconocidas por medio de imágenes satelitales y 
fotografías aéreas desde el lago Udaeta hacia el E y hasta la costa Atlántica, corresponden 
a escarpes, lineamientos de vegetación y anomalías en el drenaje. Si bien el acceso a este 
sector fue limitado para la realización de relevamientos de campo, es posible apreciar que 
existen menos rasgos morfotectónicos distintivos que en el tramo occidental del sistema, 
entre los lagos Udaeta y Fagnano. Es posible apreciar una disminución en la altura de las 
escarpas del SFMF, lo que podría estar indicando una menor tasa de actividad tectónica en 
el segmento oriental del SFMF, o menos probablemente, una mayor erosión o 
188 
 
sedimentación. Apoya la primera premisa las observaciones de Adaros (2003) sobre una 
sismicidad instrumental mucho más débil en este sector del SFMF. 
En el tramo del SFMF comprendido entre el río Turbio y el lago Udaeta, es muy 
notable la evidencia de la actividad tectónica cuaternaria. El control del río Turbio y el 
paleoabanico glacifluvial disectado por la falla, permiten inferir que la actividad de la falla 
a partir del Pleistoceno tardío habría sido más rápida que la tasa de erosión del río. 
En el área del lago Udaeta se identificaron dos escarpas que controlan sus costas N y 
S, con rumbo O-E. Los datos obtenidos a través de métodos geofísicos tales como 
gravimetría, magnetometría y sondeos eléctricos verticales permiten inferir que las 
escarpas norte y sur habrían sido generadas por fallas rumbo deslizantes con componente 
normal y vergencias opuestas. Se pudo calcular un rechazo vertical, en ambas fallas, de 
aproximadamente 30 m. Las fallas Norte y Sur habrían provocado el hundimiento del 
bloque central ubicado entre ambas, actualmente ocupado por el lago Udaeta. Las 
anomalías magnéticas y gravimétricas identificadas en los perfiles trazados al O y E del 
lago, son consistentes con las escarpas observadas en superficie, por otra parte la 
localización de las estructuras concuerda perfectamente con los datos obtenidos también 
con la geoeléctrica (SEVs). Sin embargo, no se debe descartar que este cuerpo de agua 
corresponda a un sector donde dos segmentos bien definidos del SFMF muestran un salto o 
escalón, como una zona de transferencia entre estos segmentos y quizás la estructura sea 
algo más compleja, por lo que se requiere mayores estudios de detalle en el área. 
La batimetría y la geomorfología superficial de la periferia del lago también han 
proporcionado mucha información sobre las características de este sector. Los datos 
batimétricos obtenidos indican para el cuerpo lacustre una profundidad máxima de 25,9 m. 
Estos estudios han permitido caracterizar al cuerpo de agua como lago en vez de laguna, tal 
como se lo denominaba antes de este trabajo.  
Por otro lado, se considera en este trabajo que esta depresión ubicada en la sección 
centro-este del SFMF correspondería a una cuenca de tracción sinestral (pull-apart). Como 
se mencionó anteriormente, también el lago Fagnano, al O del área de trabajo ha sido 
caracterizado como una cuenca de tracción por Lodolo et al. (2003) quienes consideraron 
esta cuenca lacustre como dos grandes subcuencas separadas, mientras que Esteban et al. 
(2014) propusieron que el lago se compone de cuatro subcuencas pull-apart integradas y 
originadas por diferentes segmentos del SFMF. En otros ambientes de gran escala, como 
en el sistema de Riviera del Mar Muerto y el Golfo de Elat (Aqaba, Mar Rojo del Norte), 
los registros batimétricos han demostrado que la asimetría se genera cuando sólo un lado 
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de la cuenca está limitada por la falla maestra, y la asimetría es hacia la falla transformante 
(Ben-Avraham et al., 1979; Ben-Avraham, 1985). Por lo tanto, para Lodolo et al. (2003) 
sólo una de las fallas paralela a la cuenca acomoda el desplazamiento rumbo-deslizante, 
mientras que la otra es generalmente normal. 
El control tectónico en el drenaje también está muy bien definido en el tramo medio 
del río Turbio, donde la actividad tectónica cuaternaria del SFMF ha generado un desvío 
de cauce y provocado el cambio en el sentido de escurrimiento, desde el SO al NE 
inicialmente a E-O, es decir que pasó de tener una vertiente atlántica a desembocar en el 
lago Fagnano, de vertiente al Seno Almirantazo-Estrecho de Magallanes (Chile).  
La datación por OSL de una muestra en el ápice del abanico glacifluvial descripto 
por Coronato et al. (2002 y 2009) ubicado en el tramo medio del río, indica el inicio de su 
formación a partir de 26.000 + 4.500 A.P., momento de formación de los depósitos.  
Cabe considerar que los estudios realizados en el SFMF sugieren una edad de inicio 
de la transcurrencia desde el Mioceno tardío (Torres-Carbonell et al, 2008); sin embargo, 
el desarrollo del abanico glacifluvial tuvo lugar en una etapa posterior, comenzando a 
depositarse hace 26.000+ 4.500 A.P. Esta etapa de formación del abanico glacifluvial pudo 
tener lugar en un lapso de poca a escasa actividad del SFMF. Se infiere que el SFMF debió 
reactivarse en algún momento del Pleistoceno tardío-Holoceno, generando fallas y 
escarpas que disectaron el abanico glacifluvial y ocasionaron el cambio en el sentido del 
flujo del río Turbio. 
La evidencia morfológica de la actividad cuaternaria identificada en este estudio y en 
trabajos previos (Schwartz et al., 2002; Coronato et al., 2002, 2009; Costa et al., 2006; 
Perucca y Bastías, 2008; Bonorino et al., 2012; Perucca et al., 2016) muestra rasgos muy 
recientes, en algunos sectores originados en tiempos históricos. Entre estos rasgos se 
destaca la escarpa creada por el terremoto de 1949, descripta por Schwartz et al. (2002) en 
el lago Fagnano, de entre 0,50 y 1 m de altura, la cual es una de las evidencias 
morfotectónicas más notables de la traza principal del SFMF aunque que actualmente se 
encuentra muy degradada. Por otro lado, las escarpas identificadas en los sectores del codo 
del río Turbio y laguna de Los Castores poseen alturas mayores, así como las analizadas en 
el lago Udaeta, permitiendo interpretar un comportamiento diferencial para cada uno de los 
tramos analizados.  
En el río San Pablo, a unos 15 km al este de la cabecera del lago Fagnano la escarpa 
mide de 5 a 11 m, con el bloque elevado al N que expone depósitos cuaternarios 
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fluvioglaciales y varios niveles de terrazas. Schwartz et al. (2002) identificaron en estos 
depósitos grietas tensionales en échelon y grábenes coaxiales.  
Amenaza Sísmica 
La evaluación de la amenaza sísmica en la Isla Grande de Tierra del Fuego tiene 
limitaciones por lo reciente de la instalación y la validación de la sismicidad instrumental 
y, además, por la escasez o la falta de documentos que permitan estudios detallados y 
completos de la sismicidad histórica. La ventana de observación de los fenómenos 
sísmicos se debe ampliar con base en los estudios de paleosismología, geomorfología y 
geología.  
A partir de este análisis se pudo caracterizar al SFMF como la principal fuente 
sismogénica potencial para la Isla de Tierra del Fuego. Las ecuaciones de Schwartz (1984) 
y Wells y Coppersmith (1994) permitieron determinar el sismo potencial máximo que 
puede generar este segmento del SFMF, de Ms= 7,4 y Mw= 7,1. Por otro lado, el 
desplazamiento máximo superficial que se determinó para un sismo de magnitud Mw=7,1 
es de 3,1 m con un desplazamiento promedio de 1,4 m.  
De acuerdo a Slemmons (1982), los valores obtenidos para un evento de Ms=7,4 para 
esta sección del SFMF permiten clasificarla como con una actividad tectónica moderada, 
con una tasa de deslizamiento vertical de 0,3 mm/año y un periodo de retorno de 7.000 
años. Sin embargo, la escarpa de 3,80 m de la sección sedimentológica LU, permite 
interpretar la ocurrencia de al menos 4 eventos en los últimos 13.000 AP, lo que 
representaría un intervalo mucho menor. Es necesario continuar estudiando el área para 
obtener una mayor cantidad de datos que permitan definir con más precisión los eventos 
ocurridos. Por otro lado Bonorino et al. (2012) y Costa et al. (2006) en estudios previos del 
SFMF, sugirieron un periodo de recurrencia de 1000 años para el SFMF. La evidencia 
estratigráfica permitió a estos autores interpretar la ocurrencia de al menos dos eventos con 
ruptura superficial previos a 1949 durante los últimos 10 ka (Schwartz et al., 2002). Costa 
et al. (2006) indicaron que las rupturas debieron ocurrir al menos en dos eventos anteriores 
a 1949, durante los últimos 8 ka. 
Sin embargo, cabe mencionar que este valor de recurrencia ha sido calculado en el 
presente trabajo para el segmento medido sobre el continente, en el territorio argentino, 
entre la cabecera oriental del lago Fagnano y la costa Atlántica. No ha sido considerado el 
segmento subaéreo del lago Fagnano como tampoco el extremo occidental donde la falla 
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cambia su rumbo a N-S en territorio chileno. Estos segmentos del SFMF no formaron parte 
de los objetivos de la presente tesis y deberán ser abarcados con mayor detalle en otros 
estudios. Si bien la tasa de retorno calculada en el presente trabajo es sustancialmente 
mayor a la obtenida por estos autores, se considera que es necesario realizar más 
dataciones a lo largo de todo el sistema en futuras investigaciones para estimar con mayor 
precisión este valor. 
Estructuras sedimentarias de deformación glacigénicas vs paleosísmicas 
Identificar las estructuras paleosísmicas y diferenciarlas de aquellas glacigénicas, es 
una tarea dificultosa. Los procesos que generan las estructuras de deformación son los 
mismos para las estructuras de origen sísmico como las no sísmicas, en este caso las 
glacigénicas, diferenciándose sólo en el mecanismo gatillador que inicia el proceso. Son 
numerosos los estudios realizados en estructuras de deformación sedimentaria en los que se 
intenta discriminar su origen y/o asociarlo a terremotos históricos (Amick et al., 1990; 
Obermeier et al., 1990; Rodríguez Pascua, 1998; Alfaro et al., 2006; Owen et al., 2011). 
Cabe mencionar que en general, es bastante aceptado que las estructuras de deformación 
situadas en áreas sísmicamente activas, ya sea por el registro instrumental o histórico, 
tengan un origen sísmico prácticamente seguro (Rodríguez Pascua, 1998).  
Los agentes desencadenantes que dan origen a las estructuras de licuación pueden 
estar vinculados a procesos ocurridos durante la depositación o a procesos externos, como 
por ejemplo terremotos (Owen, 1987, 1996; Audemard y de Santis, 1991) o bajo cargas 
pesadas y presiones de confinamiento por debajo del hielo glacial (Van Der Meer et al., 
1999). 
Se destaca en este trabajo la importancia de analizar detalladamente el sector en el 
que se reconocen, su ambiente de depositación y por lo tanto las características 
sedimentarias del depósito en el que fueron identificadas, la composición, la potencia del 
sedimento afectado y la potencia del sedimento no deformado y fundamentalmente, la 
influencia del tectonismo tanto a escala local como regional. También su composición 
litológica y la geometría de las estructuras. Se presentan en este trabajo algunas 
herramientas para su estudio y análisis.  
Los perfiles observados en este estudio fueron seleccionados en distintos sitios a lo 
largo de la traza principal del SFMF, de acuerdo a su composición sedimentaria (fig.5.1). 
En el sector de los acantilados, sobre la margen sur del lago Fagnano se ubican depósitos 
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cuaternarios de till intercalados con niveles glaciofluviales y lacustres. Estas secuencias se 
encuentran atravesadas por diques clásticos de dimensiones variables, fallas, pliegues y 
otras estructuras sedimentarias de deformación, como fragmentos de estratos basculados, 
rotados y/o caídos y estructuras de carga.  
Los diques clásticos como se mencionó en el capítulo 4.6.1, son analizados en una 
amplia gama de trabajos (Lowe, 1975; Amick et al., 1990; Rodríguez Pascua, 1998; Owen 
et al., 2011, entre otros) y son utilizados en el estudio de procesos tectónicos, en especial 
para el análisis paleosísmico, cálculo de distribución de esfuerzos y evolución de 
estructuras tectónicas. Esto último es una de las principales motivaciones para definirlos y 
diferenciarlos de aquellos diques clásticos de génesis glacial. 
En las secuencias observadas en este sector, el till se superpone sobre los sedimentos 
glaciofluviales y los niveles lacustres, y se puede observar el contacto neto dado por los 
contrastes de color y litología entre arenas y arcillas. Ejemplos de esto son las secciones: 
F1, F2, F3, F4, A, DV y U. 
De acuerdo a Van der Meer et al. (2009) los diques clásticos son producidos por 
licuación de capas sedimentarias del subsuelo, sea por procesos neotectónicos o 
glaciotectónicos, con inyección y protrusión de los materiales licuados en los estratos supra 
o infrayacentes. Por otra parte, no existe consenso aún acerca de si los diques clásticos se 
originan por fallas existentes, o si la falla está relacionada con el evento de formación del 
dique.  
En este estudio se propone una caracterización de dos grupos de diques clásticos: los 
Dcm, sin estructura interna, masivos, con formas de inyección y/o irregulares, y de 
composición arenosa predominante y los Dcl, con estructura interna de laminación paralela 
a las paredes del dique, de forma tabular y de composición predominante de arcillas y 
limos. Tal es el caso de las EDS observadas en las secciones ChC1, ChC2 y ChC3. 
Se propone, de acuerdo con los criterios para identificar las estructuras de licuación 
inducidas por terremotos (Obermeier 1996), un origen sísmico para los diques clásticos 
masivos (Dcm). Éstos incluyen: características sedimentarias indicativas de una fuerza 
hidráulica fuerte y repentina de corta duración y dirigida hacia arriba, características 
sedimentarias consistentes con procesos de licuación registrados durante los sismos 
históricos en la región (por ej., los eventos sísmicos de 1949) y ocurrencia de rasgos 
similares en múltiples lugares (tal como los Dcm identificados en varias secciones 
estratigráficas de la costa sur del lago Fagnano, en Tolhuin, y a 30 km al E del lago 








Para los Dcl se propone un origen glaciotectónico, como se describió en secciones 
anteriores (Cap. 4.6.1) ya que tienen una laminación interna que se infiere se origina por 
las fracturas y la expansión del sedimento bajo una carga vertical aplicada, el glaciar, y la 
posterior depositación de los sedimentos en las paredes del dique. Los Dcl observados en 
las secciones F1 y en Acantilados al E de Prefectura, poseen una leve inclinación hacia el 
E, que podría asociarse al movimiento del glaciar en este sector, de O a E. Tal cual se 
observa en el modelo 2, de la fig. 4.6.2, se generan una serie de fracturas que luego son 
rellenadas, e implican que los cambios en el substrato subglacial ocurrieron a través del 
tiempo. En la sección F1, se observaron alrededor de 10 diques clásticos con una altura de 
1m en promedio, todos con características similares de geometría y composición, que 
tienen lugar en el till basal. 
Los Dcl observados poseen características similares a los diques clásticos descriptos 
en depósitos glaciales de Suiza, Patagonia Norte, en Islandia y la Antártida (Van der Meer 
et al., 1990, 1992; Rabassa et al., 2008), en los que, por sus características de ambiente de 
depositación y estructura micromorfológica por medio de secciones delgadas, se les asigna 
un indiscutible génesis glacigénica. 
Los fragmentos de estratos basculados (Fb) y rotados (Fr) y/o caídos (Fc), como es 
señalado anteriormente (Capítulo 4.6.2), no poseen un mecanismo de deformación 
definido, habiéndose encontrado escasas referencias a estructuras similares asociadas a 
deslizamientos de tipo slumps (Helwig, 1970; Allen, 1982; Martinsen, 1989; Rodríguez 
Pascua, 1998). Sin embargo, las características observadas en las distintas secciones 
estratigráficas descriptas, se consideran escasas para definir slumps. Este tipo de EDS 
fueron reconocidas en la sección F1, donde anteriormente se describieron también Dcl 
glacigénicos, por lo cual podrían asociarse a pequeños deslizamientos en el ambiente 
glaciar, sin descartarse totalmente un origen sísmico. Además, Ponce et al. (2014) 
consideraron en este sector donde se sitúa la sección F1 la existencia de un sub-ambiente 
glacial previo al UMG, posiblemente durante parte del EI3, en el que se habría 
desarrollado un ambiente sub-glacial sin periodos de exposición sub-aérea. Esto reforzaría 
una génesis glacigénica para estas estructuras. 
Las estructuras de carga se generan en respuesta a los contrastes de densidad entre 
los materiales y el grado de fluidización del sedimento. Por lo tanto, los mecanismos de 
deformación se deben a la licuación de los sedimentos, el colapso de arcillas o el 
deslizamiento de paquetes de sedimentos plásticos (Owen, 2003). Este tipo de estructuras 
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abarca, como se mencionó anteriormente (Capítulo 4.6.3), a la laminación convoluta (Lc), 
las estructuras en flama (Ef) y los pseudonódulos (Ps). Las estructuras sedimentarias que 
son generadas por efectos de carga están relacionadas con la gravedad y actúan en las fases 
iniciales de la depositación. Una de las condiciones necesarias para que se produzcan las 
deformaciones de este modo es que los niveles suprayacentes estén compuestos por 
partículas de granulometría más gruesa. Por otro lado, algunos autores (Obermeir et al. 
1990, 1993; Tinsley et al. 1985 y Amick et al. 1990, en Rodríguez Pascua 1998) sugieren 
además, una potencia mínima de 3 m como condición para que la carga sedimentaria cause 
deformaciones en los sedimentos subyacentes. 
Las Lc y Ef se encontraron en las secciones F3, ChC1 y LU, en general en una 
misma unidad sedimentaria, dentro de cada secuencia. Esto es debido a que cuando los 
pliegues anticlinales son extremadamente agudos indican el escape de fluidos a favor de 
éstos y estos escapes de fluidos generan  las estructuras en flama. Asimismo, las Ef 
identificadas en las secciones estratigráficas F1, F2, F4 y T, pueden interpretarse generadas 
por un escape de fluidos y también presentan una leve inclinación hacia el O tal como los 
Dcl observados en este sector. Esto podría permitir inferir un origen glacigénico y 
asociarse al movimiento de masas de hielo en esta región. Sin embargo, tampoco se 
descarta un origen sísmico para estas estructuras, ya que cumplen con los criterios básicos 
tales como su restricción entre horizontes estratigráficos y el confinamiento entre estratos 
no deformados depositados en una pendiente suave. De acuerdo a Obermeier (1996), el 
desarrollo de las estructuras en flama generalmente puede atribuirse a un origen sísmico, 
con la evacuación del agua resultante, antes que a un origen sedimentario autocíclico.  
En otras secciones como LU, se ubicaron Ef correspondientes a una discontinuidad 
física en el nivel de las Lc, con pliegues con vergencia hacia el E, anticlinales con la 
charnela aguda y los sinclinales con la charnela redondeada. Se considera que éstas 
también podrían ser evidencias que sustenten un origen sísmico.  
No es posible determinar con certeza una génesis para los pseudonódulos que se 
reconocieron asociados a las Ef. Sin embargo de acuerdo a la sección en la que se 
definieron, tales como F1, F4 y ChC3 y por las características del depósito de till 
reconocidas en estos sectores, se infiere tengan una mayor influencia de los movimientos 
de masas de hielos y por lo tanto sean glacigénicos en estas secciones.  
Por otro lado, los Ps reconocidos en la sección HRS, probablemente estén asociados 
a deslizamientos o a una sobrecarga sedimentaria producida en el paquete lacustre, el cual 
puede haber sido gatillado por sismicidad.  
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Los Ps reconocidos en LU están en cambio, asociados a estructuras paleosísmicas, 
por lo que sugieren una génesis sísmica. Para este último caso se puede estimar 
tentativamente paleoterremotos con magnitudes > 6,5 (Owen, 2011), tomando nota del área 
en la cual se identificaron los procesos de licuación y comparando estos datos con 
estructuras de deformación resultantes de terremotos conocidos en entornos similares 
(Munson et al., 1995, Obermeier, 1994, 1998). 
Los pliegues, fallas y fracturas se observaron en general, afectando una misma 
unidad sedimentaria, tales son por ejemplo las estructuras observadas en la sección T (fig. 
4.5.39). En su mayoría muestran una inclinación hacia el E y rumbo NE y pueden 
interpretarse como fallas antitéticas Riedel, asociadas a la cinemática regional del SFMF. 
Esta cinemática antitética Riedel también ha sido interpretada para las fallas analizadas en 
la sección AF, ubicada (como la sección T) sobre el bloque N del SFMF. Estas son 
características que apoyan fuertemente un origen sísmico para las estructuras observadas 
en T y AF. 
Las características de los pliegues, fallas y fracturas observadas en la sección 
Chorrillo Café (1-3), son diferentes a las mencionadas anteriormente en cuanto al paquete 
sedimentario que afectan, ya que poseen escalas métricas, cabe mencionar que en las 
secciones anteriores se trataba de fallas centimétricas que afectaban algunas unidades de 
cada sección. En la sección Chorrillo Café (ChC2-fig. 4.5.24), se aprecian un pliegue 
anticlinal y un sinclinal desplazados por una falla inversa que se verticaliza hacia los 
estratos superiores, colocando los grandes pliegues anticlinal y sinclinal sobre un paquete 
deformado localmente. En este paquete inferior se reconocieron Dcm, fragmentos de 
estratificación basculados y rotados, y pliegues de arrastre. El anticlinal posee dimensiones 
que alcanzan los 2,47 m de altura y 1,93 m de anchura, y posee una leve inclinación hacia 
el NE. El sinclinal es de dimensiones mayores y muestra una charnela muy redondeada. No 
se observó una correspondencia entre las unidades sedimentarias ubicadas al E y al O de la 
falla. Se infiere también una falla inversa interestratal sobre el bloque superior. El contacto 
con el nivel de actual que corona la secuencia estratigráfica de este sector es angular, 
permitiendo inferir que el paquete superior de sedimentos fue erosionado. Cabe mencionar 
que estas unidades constituyen un depósito glacifluvial, que está cubierto por un paquete 
de aproximadamente 15 m de till basal que suprayace a toda esa secuencia y no está 
presente en la sección posiblemente debido a erosión/disturbio por la existencia de una 
antigua ruta y por la construcción de la actual Ruta Nacional N°3. Los rasgos 
deformacionales y la inclinación de las fallas hacia el O, permiten interpretarlas como 
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producto del movimiento del glaciar, permitiendo definir un origen glacigénico para estas 
estructuras.  
En la sección LU se observó un paralelismo de los diques clásticos y las fallas 
normales contiguas, además las inyecciones ascendentes de arena a lo largo de las fallas y 
fracturas muestran un comportamiento consistente con una cinemática transtensiva 
asociada con el desarrollo de la cuenca pull-apart. Esto es más consistente con estructuras 
inducidas sísmicamente, tal como lo demuestran Rodríguez-Pascua et al. (1998).  
La sección LU contiene varias unidades sedimentarias con EDS para las cuales el 
tamaño de grano es predominantemente limo y arena. Tales fracciones son altamente 
susceptibles a la licuación. Las EDS identificadas en este estudio pueden compararse con 
numerosos ejemplos estudiados en otras partes del mundo, tales como por ejemplo, Alfaro 
et al. (2002), Rodríguez-López et al. (2007), Sandeep y Arvind (2007), Martín Chivelet et 
al. (2011) y Ezquerro et al. (2015) donde las estructuras sedimentarias de deformación 
están estrechamente relacionadas con eventos sísmicos.  
Considerando que los sedimentos ubicados en el área adyacente al SFMF son 
susceptibles a la licuación, se propone como origen probable de estas estructuras 
sedimentarias de deformación (EDS) a terremotos de magnitud moderada-alta (M ≥5.5) 
que afectaron Tierra del Fuego desde el Pleistoceno medio a la actualidad. 
Las edades obtenidas muestran que los depósitos lacustres de la actual costa sur del 
lago Udaeta se depositaron durante el final del Último Máximo Glacial en la región. El 
entorno sedimentario en el que se encuentran las EDS del LU, corresponde al Cenozoico 
Tardío, cuando la Isla Grande de Tierra del Fuego se vio afectada por una sucesión de 
avances glaciales que modificaron el relieve de la región central de la isla en repetidas 
ocasiones a lo largo del Pleistoceno, durante los últimos 100.000 años. En particular, el 
Último Máximo Glacial (UMG), cuyos límites mejor definidos y más orientales, se 
encuentran a 15 km al NO de lago Udaeta (Meglioli, 1992, Coronato et al., 2009) y la 
glaciación precedente, desarrolladas en MIS 2 y MIS 4 respectivamente, las que serían las 
responsables de la presencia de las geoformas y depósitos glaciarios del área de estudio 
(Ver Capítulo 2, fig. 2.2). Debido a que los depósitos donde se describió la sección LU, se 
depositaron posteriormente a la UMG, se puede descartar un origen glaciotectónico para 
las EDS del lago Udaeta.  
Finalmente, y sobre la base de las edades y características de las estructuras de 
deformación analizadas, se sugiere un disparador sísmico para la mayoría de las EDS, ya 
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que están situadas en un área sísmicamente activa, donde histórica e instrumentalmente se 




CAPÍTULO 6. Conclusiones 
El presente estudio constituye uno de las primeras investigaciones sobre las 
características morfotectónicas y el potencial como fuente sismogénica del SFMF en el 
sector centro-oriental de la Isla Grande de Tierra del Fuego, región afectada por 
englazamiento de tipo alpino y continental durante el Cuaternario. El análisis del SFMF, 
permite definirlo como un factor fundamental que intervino en la génesis y/o modificación 
de las geoformas glaciales y fluvioglaciales, tales como los depósitos morénicos, terrazas 
glacifluviales y cuencas lacustres, y en su evolución tectónico-geomorfológica tal como en 
el abanico glacifluvial ubicado en el codo del río Turbio y más al este, en el lago Udaeta. 
Las evidencias morfotectónicas del SFMF indican un desplazamiento principal 
horizontal sinestral, tales como escarpas de falla que alternan su cara libre al norte y al sur, 
valles y drenajes lineales, evidencias de control en el drenaje, tales como drenajes 
desplazados, abras de viento e inversión del drenaje, lagunas de falla y cuencas de tracción, 
lomos de falla de obturación y de presión. El drenaje posee un fuerte control estructural en 
algunos sectores, presentando un diseño paralelo al eje principal del SFMF. Entre estos se 
debe destacar a los ríos Láinez y El Vasco, que fluyen hacia el NE, y el río Irigoyen que en 
tramos, fluye hacia el E casi paralelo al rumbo de las principales estructuras del SFMF, 
mientras que en tramos superiores, fluye en dirección S-N.  
Los rasgos neotectónicos cartografiados muestran una cinemática transcurrente 
sinestral y de rumbo prácticamente E-O para el SFMF en el territorio argentino de la Isla 
Grande de Tierra del Fuego. En cuanto a la geometría del sistema de falla, existe un 
notable cambio de O a E. El SFMF muestra desde la cabecera oriental del lago Fagnano al 
E, una traza bien definida, con una escarpa continua y bien preservada, principalmente 
desde los sitios del río Turbio, la laguna de Los Castores, el río Ginebra, Estancia la 
Correntina y hasta el lago Udaeta. Desde este último y hacia la costa atlántica la traza está 
compuesta por varias secciones, constituyendo un sistema ramificado. Se identificaron dos 
segmentos de fallas que cambian su rumbo, uno hacia el NE y el otro hacia el SE, este 
último generalmente considerado como parte del sistema principal de fallamiento en la 
bibliografía y en este trabajo, por ser el de mayor extensión. Por otro lado, hacia el E del 
SFMF se observa una disminución de las evidencias morfotectónicas.  
Las observaciones geomorfológicas realizadas en la porción centro-oriental del área 
de estudio, permitieron el reconocimiento de la influencia de la actividad neotectónica del 
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SFMF en las geoformas glaciarias. En el sector entre el río Turbio y el río San Pablo, las 
morenas laterales están separadas por depresiones alargadas que funcionaron como canales 
de salida de agua de fusión glacial. Las morenas ubicadas al sur del SFMF alcanzan los 
240 m s.n.m. y están separadas por valles en los que se identificaron niveles de terrazas 
glacifluviales. En este mismo sector, se reconocieron depósitos que corresponderían al 
ápice del abanico glacifluvial del río Turbio, descripto en este trabajo y por otros autores. 
El abanico glacifluvial se comenzó a formar hace 26.000 + 4500 A.P. En algún momento 
posterior a su depositación se habría reactivado el SFMF al menos en este sector, 
separando al ápice del resto de la geoforma y forzando el cambio de sentido de 
escurrimiento del río Turbio y hasta ponerlo paralelo al rumbo del sistema de falla para 
desembocar en el lago Fagnano.  
Hacia el E, teniendo como eje principal el rumbo del SFMF, se identificaron turberas 
de Sphagnum sp., desarrolladas sobre antiguos canales de fusión glacial. También se 
reconocieron morenas que se encuentran adosadas a las paredes laterales de colinas con 
núcleos rocosos que han sido observadas a lo largo de todo el SFMF y que pierden altura 
hacia el E.  
Los estudios batimétricos realizados en el cuerpo de agua Udaeta, y los cálculos de 
parámetros morfométricos, permiten cambiar su tipología de laguna a lago y confirmar un 
origen tectónico. La aplicación de métodos geofísicos ajustados con información geológica 
de superficie, permitió conocer la geometría del subsuelo en el sector del lago Udaeta. Los 
datos magnéticos sumados al perfil gravimétrico y a los sondeos eléctricos verticales 
ajustados con el dato topográfico medido con GPS diferencial, muestran la existencia de 
dos fallas normales controlando la costa Norte y Sur del lago, con una zona central 
deprimida con una profundidad de alrededor de 30 m. Todavía se desconoce el momento 
en que la cuenca comenzó a formarse, pero las edades de los depósitos lacustres 
deformados de la costa sur dan evidencias de actividad durante el Pleistoceno tardío- 
Holoceno para el SFMF. La cinemática transtensiva sinestral del sistema de falla habría 
originado el lago Udaeta y por lo tanto, es el principal factor de control de su evolución 
geomorfológica.  
Las evidencias morfotectónicas del SFMF mencionadas y descriptas en este trabajo, 
permitieron construir un mapa morfoestructural (fig. 4.2.1) que sintetiza las características 
morfotectónicas que muestran la actividad tectónica del sistema de falla al menos desde el 
Pleistoceno tardío-Holoceno. Estas consideraciones aportan nuevo conocimiento sobre las 
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características principales del tramo estudiado del SFMF y su influencia en los rasgos del 
relieve. 
Las secciones sedimentológicas descriptas sobre la costa sur del lago Fagnano 
corresponden a secuencias glacigénicas en las que se han reconocido distintos niveles 
lacustres y glacifluviales intercalados. En la sección Tolhuin las unidades corresponden a 
depósitos morénicos, mientras que en la sección AF, los depósitos corresponden a arenas 
fluviales, así como en RT. En LU, también se reconoció un depósito glacifluvial con 
niveles lacustres intercalados. Los estudios sedimentológicos fueron el segundo objetivo 
propuesto, estos permitieron identificar y analizar las estructuras de deformación. 
Asimismo, se identificaron las estructuras sedimentarias vinculadas a fenómenos sismo-
tectónicos, vinculadas a procesos de licuación, en particular diques clásticos; 
diferenciándolas de aquellas estructuras relacionadas a procesos glaciotectónicos ocurridos 
también durante el Cuaternario.  
Se establecieron criterios para el reconocimiento de la génesis de las estructuras de 
deformación identificadas en distintos afloramientos a lo largo del SFMF, basados 
fundamentalmente en el estudio detallado del ambiente sedimentario en el cual se originó 
el depósito y en las características particulares de las estructuras de deformación. Además, 
se consideró el espesor de la secuencia sedimentaria, su relación con la tectónica local y 
regional, así como los eventos que post-depositación la afectaron, como es el caso de las 
glaciaciones y los eventos sísmicos.  
Se propone un origen sísmico para las estructuras reconocidas en las secciones 
estratigráficas LU, T, AF y acantilados del lago Fagnano. Éstos incluyen características 
sedimentarias indicativas de una fuerza hidráulica fuerte y repentina de corta duración y 
dirigida hacia arriba, caracteres sedimentarios consistentes con casos históricos de 
licuación de origen sísmico (por ej., los eventos sísmicos de 1949 en la región) y 
ocurrencia de deformaciones similares en múltiples lugares (tal como las estructuras de 
deformación identificadas 30 km al E del lago Fagnano, en el lago Udaeta). Por el 
contrario, un origen glacigénico es propuesto para las estructuras observadas en ChC1-3, 
F1-4, Acantilados al E de Prefectura, DV y U. En el caso de los diques clásticos, se han 
podido diferenciar aquellos masivos (Dcm) de los con laminación interna (Dcl). Se 
propone una génesis sísmica para aquellos diques clásticos masivos y una génesis 
glaciotectónica para los que poseen laminación interna.  
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Esta caracterización de las EDS permiten confirmar la segunda hipótesis planteada 
en este estudio, y concluir que es posible diferenciar estructuras sedimentarias de 
deformación de origen neotectónico de las de origen glaciotectónico, específicamente los 
diques clásticos que han sido diferenciados en Dcm con una génesis sísmica y los Dcl 
como los de génesis glaciotectónica. Por otro lado, es posible definir la génesis de EDS en 
base a las características sedimentológicas del depósito en el que se encuentran, niveles 
estratigráficos deformados, inclinación y/o rumbo de los pliegues y fallas que las afectan. 
La recopilación de estudios previos y las dataciones realizadas durante la presente 
investigación han permitido establecer una cronología relativa de los eventos sísmicos que 
generaron las estructuras de deformación, alcanzando el tercer objetivo propuesto.Para 
algunas de las EDS descriptas en el área de estudio es posible interpretar edades previas a 
la UMG, tal es el caso de las F1-F4, ChC1-3 debido a que los niveles reconocidos en este 
sector han sido propuestos por otros autores como un ambiente subglacial con evidencias 
de englazamiento del Último Máximo Glacial. Así mismo, las estructuras reconocidas en la 
sección LU y datadas radiocarbonicamente, permitieron inferir que los depósitos lacustres 
de la actual costa sur del lago Udaeta se depositaron al final del Último Máximo Glacial en 
la región. Representan la posición de un lago glacial desarrollado en el complejo de 
morenas depositado por una red de glaciares alpinos que fluyeron a lo largo del valle 
superior e intermedio del río Irigoyen.  
Estas conclusiones permiten aceptar la tercera hipótesis planteada, ya que la 
identificación de estructuras sedimentarias de deformación en depósitos glacifluviales, 
como el caso de las estructuras datadas en la sección LU, permitió definir al menos cuatro 
eventos sísmicos ocurridos en los últimos 13.000 años A.P. y por lo tanto aportan valiosa 
información sobre la paleosismicidad de la región. 
Sobre la base de las evidencias morfotectónicas descriptas en este trabajo, y en 
coincidencia con los estudios que ya se han realizado en otras investigaciones, se 
calcularon  valores de magnitud Mw=7,1 y Ms=7,4, con una recurrencia sísmica para el 
sector analizado de 7.000 años. Estos resultados permiten alcanzar el cuarto objetivo 
propuesto y confirmar la última hipótesis concluyendo que el SFMF es una fuente 
sismogénica potencial, generadora de sismos de moderada a elevada magnitud (Ms= 7,4) 




Este trabajo ha permitido responder diversos interrogantes sobre el impacto de la 
actividad tectónica en un sector del SFMF y su influencia en la configuración 
geomorfológica y estructuras sedimentarias en el centro de TDF. Asimismo, ofrece 
información sobre la posibilidad de ocurrencia de un evento sísmico de una magnitud 
Ms=7,4, con un periodo de recurrencia de 7.000 años. Por otra parte, se abren nuevos 
interrogantes sobre la influencia geomorfológica de estructuras asociadas al SFMF, el 
origen tectónico de cuerpos de agua cercanos, como el lago Udaeta y laguna de Los 
Castores. La posibilidad de obtener más dataciones numéricas que permitan un ajuste 
cronoestratigráfico de geoformas y depósitos afectados permitirá avanzar sobre el 
conocimiento paleosísmico de este tramo del SFMF. Este es un estudio de profunda 
importancia para proyectar la peligrosidad, magnitud o frecuencia de eventos futuros, 
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